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要旨 
 
土壌水分は，地表面と大気の間の水・熱輸送と降水の流出をコントロールすることにより，
様々なプロセスを経て気候変動や洪水・干ばつなど全球規模の問題に影響を与え，水資源管
理，農業生産においても重要な役割を担っている．そのため土壌水分の詳細な空間分布を把
握するための手法として数 m の高分解能を持つ衛星搭載型の合成開口レーダ(SAR: 
Synthetic Aperture Radar）を利用した土壌水分モニタリングの研究開発が進められているが，
実運用には至っていない． 
SAR はアンテナから地表面に向けてマイクロ波を送信し，そのマイクロ波が地表面で散
乱し再びアンテナ方向に戻ってきた強度を後方散乱係数として計測している．この後方散
乱係数を決定づける現地パラメータは，大別すると土壌水分，地表面粗度，植生，土壌形態
の 4 つとなる．今日の衛星 SAR に利用されている周波数は X，C，L の 3 つのバンドであり
マイクロ波の周波数によってこれら現地パラメータの影響は異なる．本研究で注目する L
バンドは，この中で最も周波数が低く波長が長いバンドである．これらのバンドで現地パラ
メータの影響を比較すると，L バンドは以下のような特徴を持っている． 
 土壌水分に対する応答性が高い： 散乱の強さは湿潤土壌の比誘電率に依存する．L
バンドにおける湿潤土壌の比誘電率は C/X バンドよりも大きい． 
 大きな地表面粗度にも適用可能： モデル適用可能な粗度の範囲は波長との相対的
な大きさで決定される．L バンドは C/X バンドよりも波長が長いためモデルの適用
範囲が実質的に広くなる． 
 植生の影響が小さい： 物質による散乱は波長に反比例するため，波長が長いほど
散乱が小さくなる． 
 土壌内部の情報が取得できる： 植生を透過するのと同様に，L バンドは土壌内部ま
で入り込む．そのため，土壌内部における体積散乱を適切に評価することで，より
深い範囲の土壌水分や土壌特性などを把握できる可能性がある． 
これらの理由から，L バンドが土壌水分観測に最適であると考えられる． 
また，衛星 SAR の観測パラメータには，入射角や周波数，偏波があり，それらを変えて
同時観測すれば，同じ地表面に対し複数の後方散乱係数を得ることができる．これにより複
数の未知パラメータの同時評価が可能となるため，大きなメリットといえる．このうち衛星
  
SAR 単体で実現しているのは「複数偏波による同時観測」である．2002 年には C バンドで
2 偏波同時観測が可能な ENVISAT/ASAR が打ち上げられ，2014 年と 2016 年の Sentimel-A
シリーズへと続いている．4 偏波を同時に観測できる SAR は，2006 年に JAXA (Japan 
Aerospace Exploration Agency)から L バンドを採用した ALOS/PALSAR (Advanced Land 
Observing Satellite/Phased array L-band Synthetic Aperture Radar)が打ち上げられ，以降 2007 年
に X バンドの TerraSAR-X，C バンドの RADARSAT-2 が続々と投入された．ALOS/PALSAR
は 2011 年に運用停止となったが，後継機の ALOS2/PALSAR2 が 2014 年に打ち上げられ，
その後順調に運用されている．したがって，土壌水分観測に最適と考えられる L バンド多
偏波の衛星 SAR は，ALOS/PALSAR シリーズが唯一となっている． 
SAR を用いた土壌水分推定における問題は，複数のパラメータの影響を含む後方散乱係
数からどのように土壌水分だけを抽出するか，である．既往研究では，この問題の解決方法
として現地パラメータと後方散乱係数を関係付けた経験式を構築したり，理論モデルを用
いて現地データに適合することによって土壌水分を逆推定する，という方法などが提案さ
れている．初期の衛星 SAR は，入射角，周波数，偏波がすべて固定であり 1 回の観測で計
測できるのは一つの後方散乱係数だけであった．そのため，現地パラメータを減らしたり現
地取得データを与える，また SAR の観測間隔が短ければ粗度や植生は変化しないと仮定し
たり土壌水分がないと仮定できる極度な乾燥状態や凍結状態から他の現地パラメータを推
定する手法などが試みられてきた． 
ここで多偏波 SAR の利用を想定すれば，複数の未知パラメータの同時評価が可能となる
ため土壌水分と粗度の同時推定やさらに植生を考慮して土壌水分を推定するなど今日まで
多くの研究が報告されている．しかし，これら既往研究における未検討要素を 2 点挙げるこ
とができる．一つ目に，既往研究では地表面の表面散乱のみを対象にしており土壌内部の体
積散乱を考慮していないことが挙げられる．L バンドでは，特に乾燥した地表面において X
バンドや C バンドに比べ地中深くまで侵入するため土壌内部の体積散乱も併せて評価する
必要がある．これは，陸域の無視できない面積を占める乾燥地域や半乾燥地域への適用，乾
季や旱魃時の状況を把握する上では重要になると考えられる．二つ目に，既往研究では同じ
多偏波観測が継続することを前提としており多偏波と単偏波の両方に対応するアプローチ
は見られないことが挙げられる．多偏波 SAR 衛星の実際の運用においては，多偏波による
観測頻度は非常に低く，ほとんどが単偏波または 2 偏波観測という現状がある．したがって
多偏波データから土壌水分を推定するだけでは様々な用途で期待される観測頻度を実現す
るには不十分であり，単偏波データを活用するアルゴリズムとする必要がある．そこで，本
研究の目的を以下の 2 つとした． 
  
 土壌水分推定に最適である「L バンド」の衛星搭載型多偏波 SAR を用いた土壌水分
推定手法の開発 
 衛星搭載型多偏波 SAR の実運用状況を踏まえ，「多偏波と単偏波を活用して」土壌
水分モニタリングを実現するアルゴリズムの開発 
これら目的に基づき，本研究では L バンドを世界唯一で採用している ALOS/PALSAR を
用いて，最小限の現地データで，かつその実運用状況を考慮して，継続的に土壌水分をモニ
タリングする手法の開発を行った． 
本研究では，L バンドを用いることから明らかに植生を無視できる裸地を対象とし，現地
パラメータと後方散乱係数の関係をシミュレーションするために土壌内部の体積散乱を考
慮したマイクロ波散乱モデルを用いた．本研究で用いるマイクロ波散乱モデルは地表面に
おける表面散乱と土壌内部における体積散乱それぞれの理論モデルを組み合わせたもので，
表面散乱に IEM (Integral Equation Method)，土壌内部の体積散乱に放射伝達理論に基づいた
解析手法を採用している．このモデルの現地パラメータは，土壌水分と，地表面での表面散
乱にかかわる 2 つの地表面粗度パラメータ，そして土壌内部での体積散乱にかかわる 2 つ
の土壌パラメータ，これら合計 5 つである．これらで構成される土壌モデルは，粗度パラメ
ータで表現される地表面を境界として，土壌パラメータで表現される均一な土粒子が深さ
方向に半無限に広がっており，土壌水分が体積含水率に対応した粒径を持つ粒子として存
在する，と仮定している． 
このモデルに ALOS/PALSAR の多偏波データを適応することで推定可能なパラメータが
3 つとなるため，その他の 2 つのパラメータは現地観測を含めた何かしらの方法で同定して
おく必要がある．そこで本研究では土壌パラメータを土性や土地利用などが同じ範囲であ
れば時空間的に一定であると仮定し，それを媒体にして SAR 後方散乱係数に適合を試みた． 
本研究で提案するアルゴリズムは 3 つのステップで構成され，まず初めに対象地域の土
壌パラメータを同定する．土壌パラメータは理論モデルにおける仮想的なパラメータであ
るため，実測可能な土壌水分と粗度から逆推定する手法を用いる．具体的には，多偏波 SAR
観測と同時にある 1 点で土壌水分と粗度を計測し，マイクロ波散乱モデルを用いて現地デ
ータから計算される後方散乱係数と SAR 後方散乱係数の差を最小とする土壌パラメータの
値を同定値とし空間的に均一な土壌パラメータマップを作成する．そして次のステップで，
同定した土壌パラメータを多偏波 SAR データに適用して土壌水分と 2 つの粗度パラメータ
を推定しそれぞれのマップを作成．最後のステップでは，先に得られた土壌パラメータと粗
度パラメータを単偏波 SAR データに適用して土壌水分を推定しマップを作成する．以上が
  
アルゴリズムの一連の流れであり，これにより衛星 SAR の観測偏波数にかかわらず全ての
観測で土壌水分マッピングが可能となる． 
本研究ではこのアルゴリズムの実現に向け，カンボジア北西部のバッタンバン州に広が
る水田地域で現地観測を実施した．現地の土壌サンプルからは，この地域の土壌は粘土土壌
であり水を含んで膨らむ「膨潤」という現象により土壌水分の増加にともない固相率が減少
することが確認でき，多偏波 PALSAR 同期観測で得られた土壌パラメータの同定結果にお
いてもその性質に整合する関係が得られた．そして，その同定した土壌パラメータを用いて
多偏波 PALSAR データから土壌水分と 2 つの粗度パラメータを推定した検証観測では，土
壌水分は良好な精度であったが，2 つの粗度パラメータでは一方が過少評価，他方が若干過
大評価であった．そして，2 つの異なる時期の推定粗度を用いて単偏波 PALSAR データから
土壌水分を推定した結果からは，農地において適用する推定粗度は機械的に直近を与える
のではなく，年がことなっても農事歴に合わせることが土壌水分の推定精度向上につなが
ることが示された．また，現地の 2 地点において全 PALSAR データから推定した土壌水分
の時系列変化と現地の連続データと比較したところ，推定値が非常に良く追従しているこ
とが示された．これらの結果から，本アルゴリズムで作成した土壌水分マップの空間分布は
ある程度整合性を持った結果であると考えている．そして本アルゴリズムで得られた土壌
水分マップにより，土壌水分の季節変化とともに灌漑による変化や降水範囲などを把握で
き，簡易な被覆分類を施すことより洪水の広がりや稲の成長による植生の変化などをとら
えることができる可能性を示した． 
本研究で開発したアルゴリズムは，多偏波観測の観測頻度が少なく単偏波観測の観測頻
度が多いといった実際の多偏波 SAR 衛星の運用において有機的にそれぞれの観測を結びつ
けることができ，詳細な土壌水分マップを定期的に提供できる非常に有効な手法であると
いえる．また，本アルゴリズムは現行および今後投入される衛星 SAR への適用も可能であ
ると考えており，実現すれば飛躍的な観測頻度向上につながる．そして，これまで全く考慮
できなかった詳細な土壌水分分布のモニタリングによって各分野に貢献できると考えてい
る． 
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1章  序章 
 研究の背景 
 水と人との関わり 
地球に存在する水は膨大である．しかし，海水がそのほとんどを占めるため，われわれが
そのまま利用できる淡水はその極僅かでしかない．水の起源を雨や雪などの降水と仮定す
ると，大地が受け止めた降水は，一部は蒸発し残りは地表および地下を通って，幾筋もの水
道が束ねられ河川となり海に流れ出る．そして，海表面で蒸発した水が雲を作り，雨や雪と
なって再び陸地を潤す．この循環が地球では絶え間なく動き続けている．しかし，降水は公
平ではなく，季節や地域で大きく異なる．人間は，その環境に適用して食料を生産し長い歴
史を作ってきた． 
その環境が永遠のものではない事が長らく指摘されてきている．気候変動や地球温暖化
とよばれる環境の変化である．我々人類が認識している時間スケールは地球の長い営みの
なかのわずか一瞬でしかないが，世界の科学者によって観測データと現代の科学技術で研
究が進められ，これは 18 世紀の産業革命以降の先進国の工業化や生活様式に変化による
我々のエネルギーの大量消費による温暖化ガスの大量放出が一つの大きな原因であろうと
いう結論が示され，この成果は世界での共通認識を持つに至っている[1] [2] ．そして，実
際，平均気温の上昇傾向，各地の氷河や北極海の氷の減少，洪水や渇水などの極端現象の多
発などが観測され，我々自身の肌にも感じられることが多くなった．また，将来的には水と
いう資源の不安定さがますます大きくなると考えられている． 
このような状況の中で，国際社会においても「水」がズームアップされてきた．「水」は
人間を含めすべての生物の生存そのものに必要であり，古代の文明が食糧を生産するため
の大量の水供給によって成立・発展していたが，それは現代でも変わらない．さらに現代で
は先進諸国では，大量の水の恩恵の基に快適な生活を送っている．今後は途上国のさらなる
発展により生活水準の向上を目指すのは自然な流れであり，人類はこの地球で持続的な発
展を続けるために，グローバルな水循環や地球環境についてもっと知識や知見を得る必要
がある．このような認識のもとで 2005 年の第 3 回地球観測サミットにおいて「地球観測に
関する政府間会合（GEO）」が設立され，全球地球観測システム（GEOSS：Global Earth 
Observation System of Systems）が構築された．これは，人工衛星観測および現場観測（地上
観測）を統合した複数の観測システムからなる包括的な地球観測のシステムであり，9 つの
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「社会利益分野」（災害、健康、エネルギー、気候、水、気象、生態系、農業及び生物多様
性）が設定されている．水分野においては，「水循環のより良い理解を通じた水資源管理の
向上」を目標に活動が進められている．GEOSS によって取り組まれる水に関連した問題に
は，降水，土壌水分，河川流量，湖沼や貯水池の水位，積雪面積，氷河と氷，蒸発と蒸散，
地下水，水質，水利用などが含まれる． 
水はヒトの生存と社会的活動にとって不可欠であると同時に，水循環の急激な変動は，社
会的活動だけでなく，ヒトの存在そのものも脅かしている．空間的にも時間的にも局所的な
水循環の大きな変動と，ヒトの社会的活動形態との相互作用によって生じる洪水災害は，科
学技術が進歩した今日にあっても依然として脅威である．そのような脅威から我々の生活
を守るためにも，限りある水資源を有効に利用し社会生活を豊かなものにするためにも，
様々な気候変動を予測し，事前に体制を整える社会システムを確立しなければならない．そ
して，また，現在，地球規模での気候変動，環境問題が社会に認識され，地球環境への関心
が高まる中で，それらの変動の解明と将来の予測が緊急の課題となっている． 
 
 蒸発と大気循環の関係 
地球の表面の 71%を占める海洋には平均約 4000 m の深さの水が湛えられており，また，
地表にも地殻にも多量の水がある．大気中に存在する水蒸気は，水柱に換算してわずか平均
30mmの厚さでしかないが，地球の気候形成によって極めて重要な役割を果たしている．水
は雲や積雪となって太陽光を反射し，地表への太陽エネルギーの供給を抑制することで地
球を低温化する作用をもつ．そして同時に，水蒸気の温室効果によって対流圏下部を高温化
する作用をもつ．つまり，水はエネルギー循環の担い手であり，また地球のアルベドを変化
させ，地球に注ぐ太陽エネルギーを変えている． 
太陽から地球に注ぐエネルギーの一部は大気中で吸収されたり散乱されたりして減衰し，
他の一部は雲によって反射されるが，50～60%程度は地表面に到達する．地表面には太陽エ
ネルギーのほか，雲や大気中に存在する水蒸気その他微量の気体の出す長波放射（大気放射）
がきている．地表面が吸収したこれら長･短波の放射エネルギーの約 80 ％は地表面に存在
する水を蒸発させるのに費やされている．水を蒸発させるエネルギーは潜熱(latent heat)と呼
ばれる．地表面で蒸発した水蒸気は，風の乱れによる拡散と，上昇気流によって上空へ運ば
れる．そして上空では，凝結し雲を作る．そのとき潜熱が放出され，まわりの空気は温めら
れる．水蒸気から雲が発生し雲粒子が成長すると，やがて雨や雪となり地上に降ってくる．
地球上の平均降水量は年間約 1000 mm であり，大気中の水蒸気量は水の厚さに換算すれば
平均約 30 mm であるので，地表面と大気の間では，年間約 30 回の割合で，つまり約 10 日
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に 1 回の割合で水が交換されていることになる．このような水循環に伴って，地表面から大
気へ莫大なエネルギーが運ばれている．雲は太陽光を反射し，地球に注ぐエネルギーを少な
くしている．雲はまた，自ら長波放射を放出し，その層の大気を冷却している．昼夜を平均
すると，水蒸気や雲は日射を吸収して大気を加熱するよりも，自ら長波放射を放出すること
で大気を冷却する効果が大きい．このように，水は水蒸気や雲に変化し，温めたり冷やした
りすることで地球の気候を微妙にコントロールしている． 
地球上の大気，陸域，海洋に生起する物理的，化学的，生物学的な諸現象を駆動するエネ
ルギーは太陽放射(solar radiation)として地球に与えられ，その収支，分配，輸送に重要な役
割を演じているのが，地球表層の豊富な水の存在そのものと，その循環である．この水の循
環による大気の加熱プロセスによって運ばれるエネルギー量は対流圏全体が吸収する正味
のエネルギー量の約半分を占めており，地球―大気系の環境形成に水循環が重要な役割を
担っていることが理解される． 
 
図 1-1  全球の平均エネルギー収支（[3] から引用） 
 土壌水分の蒸発過程 
地表面に含まれる水（土壌水分）は，「蒸発」という過程を経て大気へ水蒸気という形で
水とエネルギーを輸送する．土壌において単位体積中の液体水の体積率を体積含水率（単に
含水率とも）とよぶ．土壌中の水分の蒸発過程は，含水率が大きいときには，水は地表面付
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近の大きな間隙の中にも存在し，水蒸気は容易に地表面まで運ばれて来る．含水率が小さく
なると，水は小さく入り組んだ間隙の奥のみに存在するようになる．さらに乾燥すると水は
土壌粒子に強い力で吸着するようになり，蒸発しにくくなる．湿潤な土壌が乾燥していく場
合の蒸発量と含水率の時間変化は以下のようにまとめられる． 
乾燥の第 1 段階： 土壌が十分に湿って蒸発量の多い段階である．蒸発量は含水率によら
ず大気条件によって決まる．含水率は日変化しながら減少していく．水の蒸発はほとんど土
壌表面で起こる． 
乾燥の第 2 段階： 表層の含水率の低下に伴い，急激に減少する．含水率と蒸発量の日変
化振幅は次第に小さくなる．水の蒸発は主に表層土壌内で起こる． 
乾燥の第 3 段階： 含水率と蒸発量は少なく，日変化振幅も小さい．土壌中で水の蒸発す
る深さは徐々に深くなる．土壌内部での水輸送に対する抵抗が大きいため，蒸発量は相対的
に風速などの大気条件には余り依存しなくなる． 
このことから，土壌水分は深さ方向の変化を伴いながら蒸発し，また蒸発量は地表の含水
率に依存することがわかる．ここで，地表面の蒸発の起こりやすさを表す指標である「蒸発
効率 β」と含水率の関係を図 1-2 に示した．たとえば，海面や雪氷面では β≒1 であり，極
度に乾燥した砂漠では β≒0 となる．この図で示されるように蒸発効率と含水率の関係は非
線形であり，含水率によって蒸発効率が大きく異なる．このため，含水率の空間分布が不均
一である場合は，含水率の空間平均値を用いる場合と不均一性を考慮した場合では蒸発量
は大きく異なる事が示されており[6] [7] ，土壌水分の不均一性の評価が地表面と大気間の
エネルギー輸送の理解において重要であることがわかる． 
また，近年の土壌水分と気候の相互作用についての研究が[8] で整理されており，近年の
モデル技術向上と土壌水分観測データの充実によって土壌水分が気温や降水に与える影響
が徐々に明らかになっていたが，より信頼できる結果を得るためには観測データをさらに
充実させる必要があると述べられている．現地土壌水分データについては，国際的な枠組み
である International Soil Moisture Network が設立され，全球規模での収集が行われている[9] 
[10] ． 
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図 1-2  蒸発効率と体積含水率の関係[5]  
 
 リモートセンシングデータの活用 
ここまで説明してきたように，大気・陸面相互作用とそれに関わる水循環過程のより高精
度なモデル化を実現するためにも，基礎・検証データとしての詳細な土壌水分分布データが
必要である．土壌水分の不均一性は，裸地においても降水そのものの空間分布や地形，小さ
な起伏などの微地形にも影響を受ける[11] [12] ．このような土壌水分分布の不均一性を定
量的に把握するためには，測器を高密度に配置し，測器や人員により同時に計測するのが理
想であるが，コストや時間的に非常に困難であり，実際には不可能である．とくに，広大な
領域においては，航空機もしくは衛星を用いて上空から観測する方法が有効である．とくに
衛星観測は時空間的に一定間隔で計測できるため定常的な観測システムを構築することが
でき，地上では点としてしか捉えることができなかった変化を広範囲にわたって空間的に
捉えることができる． 
衛星リモートセンシングに用いられるセンサは，可視・近赤外を捉える光学センサとマイ
クロ波を用いるマイクロ波センサの 2 つに大きく分けられる．光学センサは数 m～数 100m
と非常に空間分解能が高く，多くの衛星が高頻度に運用されているため，欠点である雲の影
響を取り除いて詳細な土壌水分分布を把握できる可能性がある．そのため様々な土壌水分
推定が試みられている（e.g., [13] [14] [15] [16] [17] [18] ）が，定常的な運用には至っていな
い． 
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 マイクロ波リモートセンシングによる土壌水分推定 
 概要 
マイクロ波は波長 1 cmから 1 mの電磁波であり，光学センサに用いられる可視・赤外域
よりも波長が長いため雨や雲などの天候の影響を受ける事なく，太陽光を必要としないた
め昼夜を問わず観測できる．これは，可視・赤外域を利用したリモートセンシングにはない
利点である．さらに，観測対象に応じた周波数特性，偏波特性，後方散乱特性を利用して，
可視・赤外域センサでは困難な物質量を測る事ができる．表層土壌においては水分の応答性
が高いため，変化の激しい土壌水分の変化を観測（モニタリング）するのに適当な手段と位
置づけることができる． 
マイクロ波センサには大きく分けて受動型センサ（パッシブセンサ）のマイクロ波放射計
と能動型センサ（アクティブセンサ）の SAR（Synthetic Aperture Radar，合成開口レーダ）
がある．マイクロ波放射計は，自然界の物質が放射している微弱なマイクロ波輝度温度を測
定しており，後者の能動型と比較して周波数や偏波の選択が容易で，多チャンネルによる同
時観測が可能である．解像度は，アンテナ径が大きくなるほど細かくなるが，衛星プラット
フォームによって搭載アンテナの大きさが制限されるため空間分解能は周波数に応じて数 
km～数 10 km となっている．そのため，放射計を搭載した衛星は低密度・高頻度観測によ
りメソスケールのモニタリング衛星として用いられ，観測データは解像度が GCM のグリッ
ドサイズと同程度であるため初期値に利用されている(e.g., [19] [20] [21] [22] [23] [24] )． 
そして，空間分解能の問題を克服したのが後者の SAR である．これまでに運用されてい
る主な衛星搭載型 SAR の一覧を表 1.1 に示した．SAR はレーダの一種であり自ら照射した
マイクロ波が対象物で反射，散乱したもののうち，アンテナ方向に戻ってくるマイクロ波信
号の強度を計測し，観測データはその空間分布である．SAR はレンジ方向(マイクロ波照射
方向)にパルス圧縮技術，アジマス方向(衛星進行方向)に合成開口技術を用いることによっ
て空間分解能が向上し，現在，可視・赤外センサと同程度の数 m程度という高い分解能で
の地表面観測が可能である．SAR の最新の技術や適用研究などについては，[25] のレビュ
ーに詳しく述べられている． 
現在，マイクロ波リモートセンシングで観測されている土壌水分プロダクトは，マイクロ
波放射計(AMSR2 [26] [27] ], SMOS [28] ,SMAP [29] )とマイクロ波散乱計(ASCAT [30] [31] )
で提供されており，空間分解能は 20～30kmであるものの概ね 1～数日間隔での全球観測が
可能となっている．[32] によれは，これらのプロダクトによって，気象予測（e.g., [33] [34] ]），
水文モデル校正（e.g., [35] ），流出予測（e.g., [36]  [37] [38] ）の向上や，陸面-大気の相互
作用の理解向上（e.g., [39] [40] [41] ]）に貢献している．一方 SAR による全球土壌水分プロ
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ダクトはいまだに提供されておらず，後述するフィールドスケールから流域スケールの研
究レベルに留まっている．マイクロ波放射計による土壌水分推定が先行しているのは複数
の周波数で垂直偏波と水平偏波での同時観測が容易であり，またアルゴリズムのパラメー
タである植生指標や土地利用，土地被覆，地質などの補助データが光学センサや現地データ
を利用してマイクロ波センサの空間分解能に対してより高い空間分解能で整備されたこと
が一つの要因と考えられる． 
 
図 1-3  マイクロ波放射計と SAR 
表 1.1 主な衛星 SAR 
Platform Sensor Band Polarization Highest 
Spatial 
Resolution 
Mission 
SEASAT SAR L HH 25 m Jun-Oct 1978 
SIR-A SAR L HH 40 m Nov 1981 
SIR-B SAR L HH 25 m Oct 1984 
ERS-1 AMI C VV 30 m Jul 1991-Mar 2000 
JERS-1 SAR L HH 18 m Feb 1992-Oct 1998 
SIR-C/X-SAR SIR-C 
X-SAR 
L, C 
X 
HH, HV, VH,VV 
HH 
30 m Apr, Oct 1994  
ERS-2 AMI C VV 30 m Apr 1995-Sep 2011 
RADARSAT-1 SAR C HH 10 m Nov 1995-Mar 2013 
ENVISAT ASAR C VV, HH, HH/VV 
HV/HH, VH/VV 
30 m Mar 2002-Apr 2012 
ALOS PALSAR L Quad-pol 10 m Jan 2006-May 2011 
TerraSAR-X X-SAR X Quad-pol 1 m Jun 2007- 
RADARSAT-2 SAR C Quad-pol 3 m Dec 2007- 
TanDEM-X SAR X Quad-pol 1 m Jun 2006- 
RISAT-2 XSAR X   Apr 2009- 
RISAT-1 SAR C Quad-pol 
Circular-pol 
3 m Apr 2012- 
Sentinel-1A C-SAR C HH+HV, VV+VH, 
VV, HH 
5 m Apr 2014- 
ALOS-2 PALSAR-2 L Quad-pol 3 m May 2014- 
Sentinel―1B C-SAR C HH+HV, VV+VH, 
VV, HH 
5 m Apr 2016- 
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 SARの有効性 
SAR はマイクロ波を利用したレーダであり，合成開口処理とパルス圧縮技術により数 m
～100mという空間分解能で地表面を観測し，送信マイクロ波の反射強度の二次元分布を画
像として取得できる．またマイクロ波を自ら照射する能動型センサであるため，昼夜問わず，
また雲や雨などの影響も受けずに観測できる．これは地表面を対象にした場合，雲のない日
中のみ観測可能な可視・赤外センサと比較して大きなアドバンテージである．また予定通り
確実に観測できるため，運用上，利用上のメリットも大きい． 
一般的な SAR の利点・特徴は以下が挙げられる． 
・昼夜に関わらず，天候に左右されない． 
・高分解能な画像が得られる． 
・走査方向（アジマス方向）の分解能はアンテナの大きさ程度になる． 
・距離方向（レンジ方向）の分解能は周波数帯域幅の逆数に比例する． 
・分解能はターゲットまでの距離に依存しない． 
この高空間分解能データを用いて土壌水分をマッピングすることができれば水文分野で
の大きな課題となっている土壌水分の不均一性を詳細に評価することが可能となる．土壌
水分の不均一性は蒸発量に大きく影響し，大気循環の駆動力となる上昇気流の発生や大気
への水分供給，上空での潜熱放出による大気加熱などに関わるため，大気陸面モデルの精度
向上にも重要な情報となる．また，土壌水分は降水の表面流出と土壌浸透をコントロールす
るパラメータでもあり，河川流出モデルにおいても詳細な土壌水分分布情報が果たせる役
割は大きい．農業分野においては，土壌水分は農作物生産に直接関わる重要な情報であり，
SAR の空間分解能は農地区画よりも小さいため農家それぞれへの情報提供も可能である． 
水文分野における SAR による土壌水分観測への期待が[25] で述べられており，大気陸面
相互作用や流出解析の研究においては初期値よって精度が大きく影響をうけるため時間分
解能よりも高い空間分解能が必要で，その要求に対応できるのが SAR であるとしている．
SAR はスペックルとよばれる特有の画像ノイズが含まれ，観測間隔が数日～数十日と長い，
などの欠点がある．しかし，スペックルは隣接画素の平均化によって取り除くことができ
(e.g., [42] [43] )，それでも 100m～1km のスケールであるためマイクロ波放射計による土壌
水分マップよりも空間分解能は高い．また，観測間隔については同化技術(assimilation)や
ScanSAR などの低分解・広域観測モードの活用により克服できるとしている． 
また，SAR は現地設置，航空機，衛星，スペースシャトルなど様々なプラットフォームに
搭載され実験や検証が行われているが，それぞれのプラットフォームにおける研究成果は
基本的に相互互換できると考えられる．衛星 SAR で構築したアルゴリズムは基本的に航空
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機 SAR にも適用可能で，航空機 SAR は機動性に長けており特定地点の詳細な解析に適して
いるため状況に応じて使い分ければ良いと考えられる． 
SAR は，電磁波の透過・吸収特性，表面散乱特性，体積散乱特性を用いて，積雪相当水
量，土壌水分量，植生バイオマス，植生下での地表面状態，地中情報，地形・地質などを，
高分解能でしかも天候に左右される事なく定常的に観測する可能性を有している．アンテ
ナから送信したマイクロ波が地表面で散乱し再びアンテナ方向に戻ってくるマイクロ波の
強度として計測される後方散乱係数は，周波数，偏波，入射角などのセンサシステムによっ
て決定される入射波の特性と，誘電率，対象媒質内部の不均一性，表面の粗さなど観測対象
の諸特性，との相互作用に基づいた信号である．この相互作用は，多くの効果が複雑に絡み
合い，後方散乱係数とは非線型で関係付けられるため，物理量の推定は易しくない．したが
って，水文情報収集への SAR データの利用には後方散乱係数の実測データの集積に基づく，
マイクロ波散乱過程の明確なモデル化によるデータ処理アルゴリズムの開発が必要となる． 
 先行・既往研究 
土壌水分推定は大気陸面の相互作用における気象・水文分野や農業分野において最優先
課題の一つとなっており，1980 年代から今日まで膨大な研究が行われてきている．約 20 年
前のレビュー[44] では，当時のマイクロ波リモートセンシングによる土壌水分推定の現状
と課題が述べられている．当時は，トラックマウントレーダーや航空機搭載型 SAR で様々
な条件によるマイクロ波散乱解析とモデル化，様々なアイデアを盛り込んだアルゴリズム
開発が進められ，今日に繋がっている． 
しかし，SAR による表層土壌水分推定における問題は，土壌水分，地表面粗度（以下，粗
度），植生の 3 要素をいかに考慮するかで変わっていない．対象を裸地地表面とすれば SAR
が計測する後方散乱係数には，主なパラメータは 2 種類となる．これは，地表面粗度と土壌
水分に依存する地表面の比誘電率である．土壌水分推定には，地表面粗度の影響を取り除く
必要があるが，その既知情報がない場合の単パラメータ SAR データ（一定の周波数，入射
角，偏波）からの推定は容易ではない．さらに，植生を考慮するとなるとマイクロ波散乱の
過程はより複雑となり，土壌水分推定も困難さを増す． 
これまでに提案されている土壌水分推定モデルは以下の 3 つに大別できる．物理過程を
基礎とした理論モデル（physical-based theoretical model），現地データに基づいて構築される
経験モデル(empirical model)，そして理論モデルを基礎としながら現地データを考慮した半
経験モデル(semi-empirical model)である．そのほか複数回の観測データの変化から土壌水分
を推定する change detection などの研究例がある(e.g., [87] [45] [46] [47] [48] [49] )． 
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理論モデルは，古典的な小摂動モデル(small perturbation model)やキルヒホッフモデル
(Kirchhoff model)があり，これらを基礎に考案された積分方程式モデル(Integral equation 
model)[50] は適用範囲が広いため，多偏波，多周波数，多入射角の多パラメータ SAR を活
用したアルゴリズムが多数提案されている．なお，IEM は様々な改良が加えられ，Improved 
IEM(IIEM)[51] [52] ，Advanced IEM(AIEM)[53] [54] [55] などのモデルが開発されている．ま
た，近年ではマクスウェルの波動方程式を近似せずに 3 次元モデル化した numerical maxwell 
model in three-dimensions (NMM3-D)[56] [57] が開発され，これを用いた応用研究も進められ
ている[58] [59] ． 
経験モデル（例えば[60] [61] [62] ）は，現地観測で取得された土壌水分と後方散乱係数の
関係を用いるもので，結果的に対象領域の SAR パラメータや地表面粗度に依存しており，
膨大な現地データが必要となる．これらは，対象領域においては有効であるが，そのほかの
領域においては基本的に適用できない． 
半経験モデルとして代表的なものは，Oh et al.[74] [75] ，Dubois et al.[76] ，そして Shi et 
al.[77] によって開発されたモデルである．Oh モデルは，3 偏波の後方散乱係数を用いて土
壌水分と地表面粗度を記述しており，多偏波データと一つの地表面粗度パラメータ（地表面
高さの標準偏差）があれば土壌水分推定が可能となるモデルである．ただし，地上観測デー
タに基づいたモデルであるため，衛星 SAR への適用においては期待される精度が得られな
いとの報告もある．Dubois モデルは，比誘電率（≒土壌水分量）を HH 偏波と VV 偏波，そ
して SAR パラメータの関数として表現されており，HH と VV の 2 偏波データから直接土
壌水分を推定できるモデルとなっている．Shi モデルは，前述の 2 つのモデルとは異なり，
現地データを用いた回帰解析によりパラメータを決定し，IEM モデルのシミュレーション
結果を用いて HH と VV 偏波の偏波比から土壌水分と地表面粗度を推定する逆推定アルゴ
リズムとなっている． 
ここで示したように半経験モデルでは複数偏波の後方散乱係数を用いる傾向となってい
る．これはマイクロ波散乱を決定付けるパラメータが複数であるため，複数の偏波データを
用いて解決する試みであり，他に異なる周波数，異なる入射角を用いた研究も行われている．
このうち衛星搭載型 SAR で実現しているのが「複数の偏波」であり， 2002 年の
ENVISAT/ASAR で 2 偏波同時観測が実現し，2006 年の ALOS/PALSAR で 4 偏波同時観測が
実現した．そして，近年ではフルポラリメトリック SAR で取得される 4 偏波(full- or quad-
polarimetric)データから得られる固有値を用いた研究などが進められている．これらの先行
研究については，[78] [79] のレビューで詳しくまとめられている． 
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表 1.2 単偏波による土壌水分推定の既往研究事例 
既往研究 バンド; 偏波 アプローチ 概要 
Tadono et al. 
(1997)[63]  
L; HH 
(JERS-1) 
IEM 凍結土壌において含水率 0%で粗
度(s/l)を推定し，それを湿潤土壌
に適用して含水率を推定 
Wagner et al. 
(1999)[64]  
C; VV 
(ERS/ESCAT) 
Change detection 現地土壌の乾湿の極端な変化を利
用して，土壌飽和度と後方散乱係
数の関係を得た． 
Nakaegawa et al. 
(2000)[65]  
C; HH 
(車載レーダ) 
IEM+多入射角 土壌水分を既知として逆推定した
粗度が実測値よりも土壌水分依存
性をよく再現する． 
Zribi and Dechambre 
(2002)[66]  
C; HH 
(SIR-C, RADARSAT, ERASME) 
経験式 
（粗度パラメータ
を統合. 2つの入
射角を使用.） 
粗度パラメータを統合し,23度と
39度の 2つの入射角の後方散乱係
数の差と土壌水分の関係を導出． 
Davidson et al. 
(2003)[67]  
C; VV 
(ERS1/2) 
IEM 1m粗度プロファイル計測から 2
つの粗度パラメータに線形関係を
与え，それを用いた IEM後方散
乱係数が SAR後方散乱係数をあ
る程度表現できることを示した． 
Verhoest et al. 
(2007)[68]  
C; VV 
(ERS2) 
IEM 実測粗度の不確実性を考慮し，推
定含水率の不確実性を検討． 
Paloscia et al. 
(2008)[69]  
C; HH 
(ENVISAT/ASAR) 
IEM+ANN ANN，Nelder–Mead iteration，ベイ
ズ推定，それぞれを用いた逆推定
手法を比較．精度と処理速度を考
慮して ANNを選定． 
Zribi et al. 
(2008)[70]  
C; VV 
(ERS/ESCAT) 
経験式（植生＋含
水率） 
入射角 40度で正規化．極乾燥状
態において粗度の影響を得た． 
Rahman et al. 
(2008)[71]  
C; VV 
(Envisat/ASAR) 
IEM＋多入射角 極乾燥時の多入射角で粗度を推定
し，単偏波で含水率推定．観測粗
度を適用した場合は含水率推定精
度低下． 
Lievans and Verhoest 
(2011b)[72]  
L; HH IEM+有効粗度
+WCM 
WCMで植生を考慮．有効粗度パ
ラメータを採用し，実測土壌水分
と HH偏波 SARデータから粗度
を推定し，以降の SARデータに
適用して土壌水分を推定． 
Baghdadi et al. 
(2012)[73]  
X; HH 
(TerraSAR-X) 
回帰式 低入射角（26-28度）が有効 
 
 
表 1.3 多偏波による土壌水分推定の既往研究事例 
既往研究 バンド; 偏波 アプローチ 概要 
Oh et al. 
(1992)[74]  
L; HH, VV, HV 経験式 ライク偏波比，クロス偏波比で粗
度を考慮． 
Dubois et al. 
(1995)[76]  
L; HH, VV 
(AIRSAR, SIR-C) 
経験式 HH, VV偏波それぞれの経験式で
土壌水分と粗度を推定. 
HV/VV比で植生条件を評価 
Ulaby et al. 
(1996)[80]  
L; HH, VV, HV 
(AIRSAR, SIR-C) 
経験式 
(Oh model) 
土地利用データと多偏波で裸地
（植生 15cm未満，0.5kg/m2未
満）を抽出することで経験式でも
高精度な土壌水分および粗度推定
できることを示した． 
Shi et al. 
(1997)[77]  
L, C; HH, VV 
(AIRSAR, SIR-C) 
IEMによる粗度パ
ラメータの統合 
モデルで粗度パラメータを統合．
現地パラメータ依存． 
De Roo et al. 
(2001)[81]  
L, C; HH, VV, HV 
(車載レーダ) 
Michigan 
Microwave Canopy 
Scattering 
(MIMICS)を用い
た半経験式 
Lと Cの 2バンドと多偏波を用い
て植生水分量と含水率を高精度に
推定. 
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Bindlish and Barros 
(2001)[82]  
L, C, X; HH, VV, HV 
(SIR-C, X-SAR) 
IEM 
多バンドによる植
生適合 
植生パラメータを植生および土地
利用で同定． 
Baghdadi et al. 
(2002)[83]  
C; HH, VV 
(ERS, RADARSAT) 
IEM 粗度 lをキャリブレーションパラ
メータとして適用 
Hajnsek et al. 
(2003)[84]  
L; quad 
(航空機 SAR) 
SPM+固有値解析 
（固有値解析によ
り SPMの制限を
緩和） 
偏波固有値解析により SPMの制
限を緩和し，かつ粗度と土壌水分
の影響を分離． 
Mattia et al. 
(2006)[85]  
C; HH, VV 
(ENVISAT/ASAR) 
2偏波後方散乱係
数を用いてベイズ
推定 
粗度 sを VV偏波,入射角 23度と
の関係から定義.流域スケールの仮
含水率から高分解の含水率分布を
推定できる. 
Joseph et al. 
(2008)[86]  
L; HH, VV 
(地上レーダ) 
IEM+植生経験式 
多入射角(15, 35, 
55度) 
2偏波から有効粗度パラメータを
推定し，2偏波後方散乱係数と関
係づけた植生パラメータを用いて
補正．この結果，Lバンド VV偏
波 35度が最適． 
Kim and van Zyl 
(2009)[87]  
L; HH, VV 
(車載レーダ) 
Change detection 放射計とレーダーを用いた複数回
観測でパラメータを設定. 
植生考慮のために radar vegetation 
index (RVI)を導入 
Pierdicca et al. 
(2010)[88]  
C; HH, VV 
(AirSAR) 
ベイズ推定 複数回観測データを使用 
Baghdadi et al. 
(2011)[89]  
C; HH, VV, HV 
(ASAR, SIR-C) 
IEM+多偏波 24◦ and 45.8◦の 2つの入射角．ク
ロス偏波において粗度 Lの最適
化． 
Balenzano et al. 
(2011)[90]  
C; HH, VV, CR 
L; Full-pol 
(E-SAR: 航空機 SAR) 
多時期による
change detection + 
first-order radiative 
transfer 
HH偏波で入射角 20-35度が最適
（VV偏波や高入射角よりも） 
Lievans and Verhoest 
(2011a)[91]  
C; HH, VV 
L; HH 
IEM 有効粗度パラメータを解析した．
そこで多時期の SARデータから
農地の有効粗度パラメータを求
め，時間的に大きく変化すること
示した． 
Kim et al. 
(2012)[58]  
L; HH, VV 
(車載レーダ) 
3D数値マクスウ
ェルモデル+2偏
波+多時期 
3D数値マクスウェルモデル．入
射角 40度固定． 
Narvekar et al. 
(2015)[59]  
L; HH, VV, HV 
(車載レーダー，航空機 SAR) 
3D数値マクスウ
ェルモデル 
多偏波後方散乱係数から植生指標
RVI，粗度指標 RRIを求めてモデ
ルで考慮することで，補助データ
なしで土壌水分推定を可能にし
た． 
Jagdhuber et al. 
(2015)[92]  
L; Quad-Pol 
(航空機 SAR: E-SAR) 
固有値解析法 
散乱成分分解 
偏波の固有値解析手法を用いて植
生を考慮． 
Koyama et al. 
(2015)[93]  
L; HH, HV 
(Pi-SAR-L2) 
固有値解析法 2偏波の固有値解析と後方散乱係
数から植生を考慮． 
Merzouki and McNairn 
(2015)[94]  
C; HH, VV 
(RADARSAT-2) 
多入射角，多偏波 
IEM 
2偏波，2入射角のデータを用い
ることで，2偏波のみより精度向
上．粗度を調整パラメータとして
考慮． 
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表 1.4 ALOS/PALSARを用いた土壌水分推定の研究事例 
既往研究 バンド; 偏波 アプローチ 概要 
Rao et al. 
(2008)[95]  
L; quad-pol 
(ALOS/PALSAR) 
Oh model インド各地にて試験適用 
Tadono et al. 
(2008)[96]  
L; quad-pol 
(ALOS/PALSAR) 
Shi(1997) model モンゴルにおいて適用し，定性的
な空間分布の季節変化を示した． 
Susaki 
(2008)[97]  
L; HH 
(ALOS/PALSAR) 
IEM IEMを用いて含水率と粗度の実測
値を用いて半経験式を作成． 
Sonobe et al. 
(2008)[98]  
L; HH 
(ALOS/PALSAR) 
経験式 後方散乱係数と含水率で線形関係
を仮定し，実測から粗度の影響を
分離． 
Lievans and Verhoest 
(2011b)[99]  
L; HH 
(ALOS/PALSAR) 
IEM+有効粗度
+WCM 
WCMで植生を考慮．有効粗度パ
ラメータを採用し，実測土壌水分
と HH偏波 SARデータから粗度
を推定し，以降の SARデータに
適用して土壌水分を推定． 
Koyama 
(2012)[100]  
L; HH, HV 
(ALOS/PALSAR) 
固有値解析法 2偏波の固有値解析と後方散乱係
数から植生を考慮． 
Necsoiu et al. 
(2013)[101]  
L; HH 
(ALOS/PALSAR) 
Oh 
model+Ulaby(1986) 
for vegetation 
冬季の凍結土壌において粗度を推
定．植生は実測値を用いた半経験
式で考慮． 
Mironov et al. 
(2015)[102]  
L; HH 
(ALOS/PALSAR) 
Oh(1992) model シベリアにて試験適用 
Gharechelou et al. 
(2015)[103]  
L; HH, HV 
(ALOS/PALSAR) 
経験式 現地土壌誘電率と後方散乱係数か
ら経験式 
 
 本研究の目的 
SAR が持つ主なパラメータは，周波数や入射角，偏波である．複数の周波数を持つ衛星
搭載型 SAR は使用電力など技術的な問題からこれまで実現されておらず，入射角は衛星本
体の軌道と一対一の関係にあるため単一センサによる複数入射角の同時観測は不可能であ
る．したがって，現在において唯一，偏波のみが単一センサによる複数パラメータ取得を可
能にしている．取得されるパラメータは，周波数と入射角が固定された HH，HV，VH，VV
偏波による 4 つの後方散乱係数である．このような，多偏波 SAR データであれば，あらか
じめ設定するパラメータを減らすことができるうえ，複数パラメータの同時推定も期待で
きる． 
これまで多くの SAR が採用しているマイクロ波の波長帯は C バンドであったが，2006 年
の ALOS/PALSAR で L バンドの 4 偏波同時観測が実現し，2014 年に打ち上げられた
ALOS2/PALSAR2 に引き継がれている．ALOS/PALSAR シリーズは，現在において世界唯一
の L バンド多偏波の衛星 SAR となっている．この ALOS/PALSAR シリーズで採用されてい
る L バンドは C バンドや X バンドに比べ，土壌水分の応答性が高く，植生の影響を受けに
くい，という以下のような特徴がある． 
 - 14 - 
 
 土壌水分に対する応答性が高い： 散乱の強さは湿潤土壌の比誘電率に依存する．L
バンドにおける比誘電率は C/X バンドよりもが大きい． 
 大きな地表面粗度にも適用可能： モデル適用可能な粗度の範囲は，波長との相対
的な大きさで決定される．L バンドは C/X バンドよりも波長が長いため，モデルの
適用範囲が実質的に広くなる． 
 植生の影響が小さい： 物質による散乱は波長に反比例するため，波長が長いほど
散乱が小さくなる． 
 土壌内部の情報が取得できる： 植生を透過するのと同様に，L バンドは土壌内部ま
で入り込む．そのため，土壌内部における体積散乱を適切に評価することで，より
深い範囲の土壌水分や土壌特性などを把握できる可能性がある． 
そのため土壌水分を対象とする場合，現行多偏波 SARで採用されている周波数バンド（X，
C，L バンド）の中で L バンドが最適といえる． 
つまり，裸地や疎植生地を対象とすればそこに自生する植生を無視でき，農地では耕作の
準備段階から生育の初期段階までを対象にできると考えられる．ただし，植生の影響を全く
ないわけではなく，植生量によって土壌水分推定精度が影響を受けることを念頭に置く必
要がある．そのため，本研究では裸地を対象としてアルゴリズム開発を実施した．植生によ
る土壌水分推定への影響評価は今後の課題とした． 
その一方，L バンドは土壌内部まで侵入しやすいことから特に乾燥土壌では土壌内部のマ
イクロ波散乱を考慮する必要が生じる．そのため，本研究では土壌内部の体積散乱を考慮し
たモデルを適用して L バンドに対応している． 
本研究で開発するアルゴリズムは理論モデルに則しかつ現地データを用いて実際に衛星
SAR データとの適合を試みる「半経験的モデル」の位置づけであるといえる．前項で説明
したように，単偏波 SAR データを使用する場合は，土壌水分を未知パラメータとすると，
それ以外を何かしらの方法であらかじめ決めておく必要があった．例え植生を無視したと
しても，土壌のマイクロ波散乱は多くのパラメータを持つため SAR が持つパラメータが多
いほど解析は容易となる． 
既往研究でも各バンド（X，C，L）の多偏波を利用した事例は非常に多く，90 年代からマ
ルチパラメータ SAR から土壌水分と粗度を同時に評価する試みが行われてきた．その後は，
農地への適用を目指して植生を偏波の組み合わせで評価，モデル化してその下の土壌水分
を推定する研究も進められている．しかし，L バンドの多偏波衛星 SAR（ALOS/PALSAR）
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への適用事例はわずかとなっている．その中でも約半数が単偏波データを用いた研究で，2
偏波データを利用したものでは固有値解析手法を用いた[100] や経験式による[103] の研究
事例で，4 偏波データを利用したものは既存モデルの適用事例[96] [95] となっている． 
また，既往研究では各バンドで様々な手法やモデルが提案されているがいずれも地表面
における表面散乱のみを考慮しており，土壌内部の体積散乱を考慮しているものはみられ
ない．特に L バンドでは乾燥した地表面において地中深くまで侵入するため，陸域の無視
できない面積を占める乾燥地帯や半乾燥地帯，乾季や旱魃時の状況を把握する上では重要
になると考えられる．そのため，本研究では土壌内部の体積散乱を考慮したマイクロ波散乱
モデルを用いて対応する． 
その他重要な点として，多偏波 SAR 衛星の実際の運用においては，多偏波による観測頻
度は非常に低く，ほとんどが単偏波または 2 偏波観測という現状がある．したがって，土壌
水分モニタリングにおいて多偏波データだけでは様々な用途で期待される観測頻度を実現
するには不十分であり，単偏波データを活用するアルゴリズムとする必要がある．既往研究
においても，同じ多偏波観測が継続することを前提にしており，このようなアプローチは見
られない． 
表 1.5 既往研究と本研究の研究対象の違い 
解析，アルゴリズムにおける対象 既往研究 本研究 
Lバンド＋多偏波 
（車載，航空機，SIR-C，シミュレーション） 
○ ○ 
Lバンド＋多偏波 
（衛星 SARを対象） 
△ 
(PALSAR) 
○ 
土壌内部の体積散乱を考慮 × ○ 
多偏波 SARの実運用考慮 
（多偏波＋単偏波に対応） 
× ○ 
 
そこで，L バンド＋多偏波のメリットと多偏波 SAR 衛星の実運用状況を踏まえて，本研
究の目的を以下の 2 点とした． 
 土壌水分検知に最適である衛星搭載型「L バンド」多偏波 SAR を用いた土壌水分推
定手法の開発 
 衛星搭載型多偏波 SAR の実運用状況を踏まえて「多偏波と単偏波を活用した」土壌
水分モニタリングを実現するアルゴリズムの開発 
本研究では世界で唯一の多偏波 L バンド SAR 衛星である ALOS/PALSAR を用いて，表層
土壌水分量を推定する手法を開発し，実運用を考慮して土壌水分モニタリングを行うアル
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ゴリズム開発を行った．このアルゴリズムは多偏波観測の観測頻度が少なく単偏波観測の
観測頻度が多いといった実際の SAR 衛星の運用において有機的にそれぞれの観測を結びつ
けることができ，詳細な土壌水分マップを定期的に提供できる非常に有効な手法であると
考えられる． 
 論文の構成 
本論文の構成は，本 1 章では水の応答性が高いことを利用したマイクロ波リモートセン
シングによる土壌水分推定に関する背景と既往研究，そして本研究の目的を述べた．2 章で
は，SAR を用いた土壌水分推定手法と，本研究で提案する L バンド多偏波 SAR を利用した
土壌水分推定アルゴリズムについて説明する．3 章では，マイクロ波散乱過程の物理過程と
後方散乱係数との関係，そして L バンドで重要となる土壌内部での体積散乱を考慮するた
めに必要な放射伝達方程式の定式化について述べる．4 章では，本研究で用いた
ALOS/PALSAR について説明し，アルゴリズム開発を行った研究対象地域と現地で取得した
現地データを整理して示した．5 章では，現地データを用いた解析により土壌パラメータの
同定を行い，本アルゴリズムの検証結果を示した．6 章では，5 章での検証結果を踏まえ適
用範囲を面的に拡大して ALOS/PASLAR が対象地域囲で取得したあらゆるデータ（PLR，
FBS，FBD，ScanSAR）を用いてシーン毎に土壌水分マップを作成した結果を示した．7 章
では，本論文をまとめ，今後の課題や展望等について述べた． 
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2章  Lバンド多偏波 SARによる土壌水分推定アルゴ
リズムの提案 
 SARによる土壌水分推定 
SAR による土壌水分推定の基本的な原理は，土壌水分が大きくなるに伴って計測される
受信信号の強度（後方散乱係数）が大きくなる現象を利用している．SAR はマイクロ波を
アンテナから地表面に向けて照射し地表面および土壌内部で反射・散乱してアンテナ方向
に戻ってくるマイクロ波の強度を計測している．マイクロ波が照射される媒体表面の反射・
散乱（表面散乱）はその媒体の誘電率に大きく依存する．水の誘電率は乾燥土壌に比べ非常
に大きいため，土壌水分の増加に伴い反射・散乱の程度が大きくなる．これだけであれば非
常に単純であるが，どの方向にどれだけ反射・散乱するのかを定量的に把握するためには地
表面の凸凹の程度（地表面粗度）を考慮する必要がある．表面散乱のみを扱う場合，地表面
粗度が既知であれば土壌水分推定が可能となるといえる．つまり，ある場所で地表面粗度が
変化しないと仮定すれば，土壌水分の変化に伴う後方散乱係数の変化を計測して経験式を
求めることで，後方散乱係数から土壌水分推定が可能となる．対象地が限定される場合，こ
のような試みは非常にシンプルで有用である．しかし，自然状態においては地表面粗度が少
しずつ変化し空間分布も一様ではないと考えるのが自然であるため，リモートセンシング
の大きなメリットである広範囲で適用するのは現実的に困難であるといえる． 
湿潤土壌では地表面で生じる反射・散乱が大きな割合を占めるが，一部は土壌内部にも入
り込む．特にこの傾向が強くなる乾燥土壌では，土壌内部の散乱（体積散乱）も考慮する必
要がある．土壌内部の体積散乱は，ある粒径である誘電率を持つ微小の球形粒子がある一定
の体積率で深さ方向に無限の範囲で存在する状況（半無限媒体）を仮定し，これらの粒子で
反射と吸収を繰り返す複雑な散乱過程であり，表面散乱と合わせてこれを評価することで
アンテナ方向に戻るマイクロ波の強度を定量的に把握することが可能となる．多くの既往
研究では，土壌内部の体積散乱を無視しているが，陸域の無視できない面積を占める乾燥地
帯や半乾燥地帯，乾季や旱魃時の状況を把握する上では重要になると考えられる． 
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 多偏波 SARを用いたアプローチ 
表面散乱と体積散乱は SAR の使用周波数（波長）や観測方向にも依存しており，これら
SAR パラメータと地表面および土壌内部の物理パラメータとの関係を包括的に解析するた
めに数値解析モデルが用いられる．このモデルを用いることで，多くのパラメータと後方散
乱係数の関係をシミュレーションでき，SAR パラメータと物理パラメータが既知であれば
後方散乱係数の観測値から土壌水分を推定することが可能となる． 
具体的な例では，一つの偏波で観測する単偏波 SAR の利用が該当する．旧来，衛星搭載
型の SAR は送受信ともに水平偏波（HH）または垂直偏波（VV）のどちらか一方が採用さ
れる単偏波 SAR であった．このため，土壌水分を推定するためにはその他複数のパラメー
タを何らかの方法で決定する必要があった．このためのアプローチとして，異なる周波数や
入射角で観測した複数の SAR 観測データを用いて複数のパラメータを同定していく方法な
どがある．しかし，衛星搭載の SAR から異なる周波数や入射角で同時観測は現時点では実
用化されておらず，ゆえに一定の時間間隔を経て得られたデータを用いることになる．土壌
水分は時間的に大きく変化するため，非常に安定した特殊な条件を満たす場所以外ではこ
れらの手法は現実的ではないといえる． 
そのような状況の中で実用化されたのが複数偏波で同時に観測できる多偏波 SAR
（PolSAR: Polarimetric SAR）である．土壌水分推定の用途では SAR の 1 回の観測で同時に
異なる SAR パラメータで取得できる性能が望まれていたが，多偏波 SAR では送受信ともに
水平垂直偏波を使用できるため，HH，HV，VH，VV の 4 つの偏波で同時に観測できる性能
を有している．モデル解析では HV と VH 偏波は同じものとして扱われる（相反定理）た
め，HV と VH をまとめて CR と表し，実際の解析には HH，CR，VV の 3 つの偏波を独立
パラメータとして扱うことができる．そのため，あらかじめ決定するパラメータを減らすこ
とができるうえ，複数パラメータの同時推定も期待できる．本研究では，このメリットを活
用して土壌水分推定アルゴリズムの開発を目指した． 
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 Lバンド SARの特徴と本研究における対応 
SAR は電磁波の中でも比較的長い波長域のマイクロ波を利用している．マイクロ波は，
波長約 1 mm（周波数 300 GHz）から 1 m（周波数 0.3 GHz）のバンドに属している電波であ
り，便宜上表 2.1 に示したような名称で細分類されている．L バンドは，周波数 1 ~ 2 GHz，
波長 30 ~ 15 cm である．L バンドは他の SAR に使われている C バンドや X バンドよりも
長い波長となっている． 
L バンドは，SAR が使用するマイクロ波の波長帯の一つで比較的波長が長いため誘電媒
体に対する透過力が高いため，地表面を覆う植生の影響が小さい．現在各国で運用されてい
る SAR の多くは L バンドよりも波長の短い C バンドや X バンドが採用されているが，現
在では SAR による土壌水分の観測において植生をある程度無視できる Lバンドの有効性に
対する認識が広まっている．この透過力の強さは地表面に対しても同様であり，特に乾燥し
た地表面においては地中深くまで侵入する．このため，アルゴリズム開発においては地表面
の表面散乱に加え土壌内部の体積散乱を考慮することが重要となる． 
表 2.1  マイクロ波の周波数帯 
名称 周波数(GHz) 波長(cm) 
P 0.3 ~ 1.0 100 ~ 30 
L 1 ~ 2 30 ~ 15 
S 2 ~ 4 15 ~ 7.5 
C 4 ~ 8 7.5 ~ 3.8 
X 8 ~ 12.5 3.8 ~ 2.4 
Ku 12.5 ~ 18 2.4 ~ 1.7 
K 18 ~ 26.5 1.7 ~ 1.1 
Ka 26.5 ~ 40 1.1 ~ 0.8 
 
 土壌水分の応答性が高い 
水と土粒子によって構成される混合土壌の（複素）比誘電率は，実部と虚部に分けられ，
各々の特性は周波数によって大きく変化する．実部は散乱の強さを決定し，虚部は伝播の負
荷を決定するため侵入深さに寄与し小さいほど深くなる． 
含水率と複素比誘電率の関係を半経験的モデルである Dobson-Peplinski らのモデル[105] 
[106] [107] とMironovらのモデル[108] を用いて示した．比誘電率は周波数に依存するため，
L バンドと C バンドに分けて示した．さらに土壌タイプにも依存するが，Dobson-Peplinski
モデルでは Clay（粘土）と Sand（砂）の単位体積当たりの質量比で与え，Mironov モデルで
は Clay の質量比のみを与える仕様となっている．このため，Dobson-Peplinski モデルでは
Clay=45 %と Sand=10 %の組み合わせ，Clay=10 %と Sand=40 %の組み合わせの 2 通りを示し
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た（図 2-1）．また，Mironov モデルでは Clay=45 %と Clay=10 %の 2 通りを示した（図 2-2）．
両モデルにおいて大きな差は見られないが，周波数依存としては L バンドで比誘電率実部
が大きく，虚部が小さくなる傾向が見られる．また，Clay が大きいと実部が小さくなる傾向
が見られるが，虚部はわずかな変化となっている． 
したがって，L バンドは C バンドに比べ比誘電率実部が大きく比誘電率虚部が小さいた
め土壌水分の応答性が高く，侵入深さが深いといえる．つまり．L-band では深さ方向の土
壌水分情報を得ることができる一方，深さ方向の土壌形態や土壌水分を考慮する必要があ
るともいえる． 
 
 
 
図 2-1  Dobson-Peplinski モデルの計算結果 
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図 2-2  Mironovモデルの計算結果 
 
 土壌内部の体積散乱の考慮の必要性 
本研究では，L バンドの多偏波 SAR データを用いて土壌水分を推定するアルゴリズムの
開発を目指している．これまで説明してきたように L バンドでは物質に対する透過力が強
いため，ある程度の植生を無視できる一方，地表面から地中内部で入り込む．電磁波強度が
1/e となる距離で定義される侵入深さ laは含水率 5 %では 30 cm 程度，含水率 30 %では 10 
cm程度である．また，多偏波 SAR データから得られるクロス偏波成分は主に体積散乱（多
重散乱）から生成される．したがって，これらを適切に評価するためにも，地表面での表面
散乱だけでなく，土壌内部での体積散乱を考慮したマイクロ波散乱モデルを用いることが
必要となる． 
 
図 2-3  侵入深さの計算結果 
 
 地表面粗度の影響が小さい 
地表面粗度が滑らかであることの基準はマイクロ波の波長と入射角で定義される．図 2-4
は，入射角 θiで粗度 σHの散乱面に入射する場合を示したものである．ここで σHは，高さの
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平均を 0 とした参照面からの凹凸の標準偏差値である．SAR の場合では単一アンテナで送
受信を行うので，後方に散乱されるマイクロ波のみを考える．粗度 σH の点と遠方にあるア
ンテナとの往復距離と，同じ位置での参照面とアンテナとの往復距離との差は，2𝜎𝐻 cos 𝜃𝑖
である． 
 
図 2-4  地表面粗度の基準 
一般的に使われるレーリー(Rayleigh)基準によると，この往復距離の差がマイクロ波の波
長の 1/4 倍の長さと比べて非常に短い場合，散乱面は滑らかな表面(smooth surface)と定義し，
両者が比較できるくらいの表面は適度に粗い表面(moderately rough surface)と定義する．距離
の差が（波長/4）と比べて大きい表面は粗い表面(rough surface)と定義される．なお，滑らか
な表面ではある程度の高さの変動があり，全く平らな平面である鏡面と区別している．以上
の定義をまとめると， 
 
𝜎𝐻 ≪ 𝜆/(8 cos 𝜃𝑖) : smooth surface 
𝜎𝐻 ∼ 𝜆/(8 cos 𝜃𝑖) : moderately rough surface 
𝜎𝐻 ≫ 𝜆/(8 cos 𝜃𝑖) : rough surface 
(2.1) 
となる．また，より厳しい𝜎𝐻 ≪ 𝜆/(32 cos 𝜃𝑖)を基準とするフラウンホーファー(Fraunhofer)
基準がある． 
これらの基準を波長が約 4 倍ことなる L バンド（波長 23.6 cm）と C バンド（波長 5.7 cm）
で比較すると，表 2.2 に示したように基準値も 4 倍程度の差が生じる．この結果，L バンド
は C バンドに比べ基準が緩くなっており，すなわち地表面粗度の影響が小さいといえる． 
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表 2.2  地表面粗度の基準 
 
Rayleigh基準 Fraunhofer基準 
入射角 24度 入射角 38度 入射角 24度 入射角 38度 
Lバンド 3.2 cm 3.7 cm 0.8 cm 0.9 cm 
Cバンド 0.8 cm 0.9 cm 0.2 cm 0.2 cm 
 
 植生の影響が小さい 
植生地表面からの後方散乱係数は土壌水分や粗度に加え，バイオマス量，植生の構造に影
響を受け，それはセンサの周波数，入射角によって異なる．[109] では，複数周波数で水田
のモニタリング実験を行い，L バンドでは生育初期の相関は低いものの一定量以上の植生変
化に対して高い応答性がみられ，植生構造やその大きさや角度が影響していると述べてい
る．[86] [110] では C と L バンドの地上レーダでコーン（最大植生水分量 5 kg/m2）の生育
サイクル期間で実験を行い，L バンドが C バンドよりも土壌水分と高い相関があり，生育
初期以降で入射角がい大きい場合は植生からの応答が支配的であったと述べている．これ
は，C バンドよりも L バンドが植生透過力が強いことを裏付けているが，植生透過力が強
い L バンドでであっても一定以上の植生があれば特に入射角が大きい場合にその影響を受
けることを示している． 
これらの研究は穀物を対象にしたものであるが，一般的に物質による散乱は，波長に対す
る大きさに依存するため，植生が波長より小さいと考えられる場では植生の影響は非常に
小さいと考えられる．また，マイクロ波の透過力は物質の比誘電率（虚部）に依存し，波長
が長いほど強くなる．地表面を覆う植生は水分を多く含むためそれ自体の誘電率は大きい
が，空中の単位体積あたりでは小さくなる．この影響は森林や樹木，穀物農地など密生した
植生は明らかに適用外であるが，植生が低くまばらであるほど影響は小さく，特に波長の長
い L バンドでは影響を受けにくいといえる． 
本研究は植生の影響を考慮せずに済む裸地を対象にし，まばらに自生する植生は無視す
る．そのため，土壌水分を推定する場合は，その植生状況が推定精度に影響することを念頭
に置いて進める． 
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 マイクロ波散乱モデルの概要 
本研究で用いるマイクロ波散乱モデルの詳細は，「3 章  マイクロ波散乱モデルと放射伝
達方程式」で述べるが，ここでは，モデルで仮定する土壌モデルと関連パラメータについて
説明する． 
 仮定する土壌モデル 
本研究ではマイクロ波の表面散乱と体積散乱，そしてこれらの相互作用を考慮したマイ
クロ波散乱モデルを用いた．このモデルでは土壌を半無限媒体とし，平均粒径 D の球形の
土粒子が固相率 Sv に均一に分布しており，その空隙に含水率に応じた直径を持つ球形の水
粒子が含水率 Mv で存在していると仮定している． 
ここで，土壌水分を球形粒子と仮定したのはモデル化のための手段であり，実際の土壌に
存在する水の状況とは異なる．同様に土粒子も球形粒子と仮定しており，これら粒子で構成
される土壌におけるマイクロ波散乱をモデル化するために，土粒子の粒径は実際とは異な
る値をとり得る「有効粒径」として扱う． 
 
図 2-5  土壌モデルの概念図 
 後方散乱係数を決定するモデルパラメータ 
本モデルにおける SAR から得られる後方散乱係数は，媒体境界面で生じる表面散乱によ
る効果と，媒体内部で生じる体積散乱による効果の和として表すことができる．ここでいう
媒体とは，マイクロ波で見た場合に媒体と認識できるものを指し，後方散乱係数は複数のパ
ラメータを用いて形式的に式(2.2)のように表すことができる． 
 
𝜎𝑝𝑞
0 = 𝑓(𝜆, 𝑝, 𝑞, 𝜃, 𝜀𝑟 , 𝜎, 𝑙, 𝑛, 𝑆𝑣, 𝐷) 
(2.2) 
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ここで𝜎𝑝𝑞
0 は，p 偏波送信，q 偏波受信での後方散乱係数，λ は使用するマイクロ波の波長，
θ は入射角で，これらは使用する SAR の仕様で決まるシステムパラメータである．入射角
は，SAR 衛星から照射されるマイクロ波の方向ベクトルと地形の法線ベクトルが成す角度
である．対象が平面である場合は，オフナディア角（衛星鉛直直下と衛星のレーダ照射方向
のなす角度）をそのまま用いることができるが，地球表面などの曲面や傾斜面では補正して
与える必要がある． 
そのほかは媒体となる地表面および土壌の物理パラメータで，𝜀𝑟は媒体の複素比誘電率，
σ と l は散乱に寄与する境界面の粗度を表す粗度パラメータで，それぞれ表面高さの標準偏
差と表面相関長さである．n は粗度の分布を表す表面相関関数である．Sv と D は体積散乱
に寄与する土壌パラメータで，それぞれ対象土壌において土粒子そのものが占める体積率
（固相率）と有効粒径の幾何平均である． 
水は典型的な分極分子であるため，土壌の複素比誘電率𝜀𝑟は主として水分量に依存してい
る．そこで，式(2.2)の𝜀𝑟を体積含水率（含水率）Mv に置き換え，表面相関関数が与えられ
るとして書き直すと，式(2.3)のように表すことができる． 
 
𝜎𝑝𝑞
0 = 𝑓(𝜆, 𝑝, 𝑞, 𝜃,𝑀𝑣, 𝜎, 𝑙, 𝑆𝑣, 𝐷) 
(2.3) 
また，使用する SAR システムで𝜆, 𝑝, 𝑞, 𝜃は決定されるため，さらに次式のように書き換え
られる． 
 
𝜎𝑝𝑞
0 = 𝑓(𝑀𝑣, 𝜎, 𝑙, 𝑆𝑣, 𝐷) 
(2.4) 
したがって未知パラメータは，体積含水率（Mv）と 2 つの粗度パラメータ（σ, l），そして
2 つの土壌パラメータ（Sv, D）の合計 5 つになる． 
ここで，多偏波データを適用する場合を考える．まず，後方散乱を計測する SAR では理
論的にクロス偏波成分の𝜎𝐻𝑉
0 と𝜎𝑉𝐻
0 は等しくなる（相反定理）と考えることから，ここでは平
均値を取って𝜎𝐶𝑅
0 とする．そして，式(2.4)を各偏波の後方散乱係数について記述すると次式
を得る． 
 
𝜎𝐻𝐻
0 = 𝑓(𝑀𝑣, 𝜎, 𝑙, 𝑆𝑣, 𝐷) 
𝜎𝐶𝑅
0 = 𝑓(𝑀𝑣, 𝜎, 𝑙, 𝑆𝑣, 𝐷) 
𝜎𝑉𝑉
0 = 𝑓(𝑀𝑣, 𝜎, 𝑙, 𝑆𝑣, 𝐷) 
(2.5) 
この式から，Sv と D が同定されれば，3 つの偏波（HH，CR，VV）から体積含水率（Mv）
と 2 つの粗度パラメータ（σ, l）を推定できることがわかる． 
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 物理パラメータの扱い 
 土壌水分と土壌の誘電率の関係 
土壌水分の計測は，土壌と水の誘電率に大きな差があることから，含水率の増加とともに
後方散乱係数が増加する性質を利用している．土壌における後方散乱は，土壌表面の誘電率
と表面粗さによって定まる表面散乱と，土壌層内に水体がランダムにしかも深さ方向に勾
配を持って存在するために生じる体積散乱から成る． 
マイクロ波散乱に強く寄与する含水率の変化に伴う水分の状態の変化を考えると，含水
率の低い状態では，水の分子間力や化学的な力によって土粒子表面に拘束される水分子層
（結合水）が形成され，さらに水分量の増加に伴い結合力の弱い自由水が土粒子間隙中に増
加する．結合水は拘束力が強いため外部電界の変動にあわせた分子回転が困難であるため
に誘電率の増加は小さいが，自由水の増加は誘電率を直線的に増加させ，周波数領域によっ
ては実部で 20～40 程度，虚部では 2～10 程度となる．また粘土と砂質土では，土質の化学
的・電気的資質の違いにより，実部では砂質土の方が大きく，虚部では周波数によって大き
さが異なる．すなわち，含水率の増加に伴う土壌の誘電率は，土粒子に付着する水の形態や
土壌の性質によって複雑に変化するため，後方散乱係数に関してもパラメータを慎重に扱
わなければならない． 
ここで，本研究で用いているマイクロ波散乱モデル（3 章  参照）による含水率に対応す
る土壌の複素比誘電率の計算結果を図 2-6 に示した．このモデルは，ある粒径の粒子で構
成される稠密媒体を仮定した放射伝達（dense media radiative transfer）を考慮した理論モデル
である．パラメータは，周波数 f，体積含水率 Mv，土壌の固相率 Sv，土壌粒子の有効粒径
D で，それぞれに，f=1.27 GHz，Sv=0.5，D=0.1 cm を与えている．そして放射伝達計算を行
って，土壌における吸収係数と散乱係数，そして媒体中の波数などが求められる．これらか
ら媒体の（空気と媒体の相対）複素屈折率を求め，複素比誘電率に換算している．この結果
は，パラメータの与え方で変わってくるため単純には比較できないが，2.3 i) で示した他の
モデルによる結果と同様な変化傾向で表現されていることがわかる． 
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図 2-6  マイクロ波散乱モデルにおける計算結果 
 
 地表面粗度パラメータ 
地表面の凹凸を表す地表面粗度は σ と l の 2 つのパラメータで表現され，マイクロ波の
表面散乱に寄与する．σ は高さ方向の凹凸の程度を表し，式(2.6)から地表面高さの標準偏差
として求められる．l は水平方向の凹凸の相間からその分布密度を表す表面相関長さであり，
式(2.7)から求められる自己相関係数が，式(2.8)で表されるように 1/e になるときの水平方向
の長さと定義されている．それぞれ，水平方向の間隔が使用するマイクロ波の波長の 1/10 
以下で測定された表面高さのデータを用いることが求められている． 
 
σ = [
1
𝑁 − 1
(∑(𝑧𝑖)
2
𝑁
𝑖=1
− 𝑁(𝑧̅)2)]
1
2
 
(2.6) 
ρ(𝑥′) =
∑ (𝑧𝑖 − 𝑧̅)(𝑧𝑗+𝑖−1 − 𝑧̅)
𝑁+1−𝑗
𝑖=1
∑ (𝑧𝑖 − 𝑧̅)2
𝑁
𝑖=1
 
 
𝑥′ = (𝑗 − 1)Δ𝑥, 𝑗 ≥ 1 
(2.7) 
ρ(𝑙) =
1
𝑒
 
(2.8) 
ここで，𝑧𝑖はある一定間隔Δ𝑥で計測された表面高さ，𝑧̅ は表面高さの平均，N はサンプル
数を表す． 
表面相関長さ l は表面散乱の評価において表面相関関数として導入されており，表面相関
関数のモデルとして次式で表される指数モデルを用いている． 
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𝜌(𝜉) = exp⁡(−
𝜉
𝑙
) 
(2.9) 
本マイクロ波散乱モデルの表面散乱の評価に導入されている IEM モデルは，表面相関関
数のモデルタイプによって適用条件が次のように定義されている． 
 
(𝑘𝜎)(𝑘𝑙) =
(2𝜋)2
𝜆2
𝜎𝑙 < 1.6√𝜀𝑟  
(2.10) 
ここで，σ と l は地表面粗度の 2 つのパラメータ，k は波数，λ は波長，𝜀𝑟は媒体表面の比
誘電率である．この式では波長の 2 乗に反比例することから，波長が長いほど条件が緩くな
り σ と l が大きな値でも適用できることがわかる．L バンドの波長 23.6 cmと C バンドの波
長 5.7 cmで比較すると，波長に約 4 倍の差があるため L バンドでは σ と l のレンジが非常
に広くなることがわかる． 
図 2-7 に L バンドと C バンドの地表面粗度パラメータの適用範囲（最大値）を，比誘電
率が 3 の場合（Mv=5 %程度）と 20 の場合（Mv=30 %程度）を示した．含水率が小さいほど
地表面粗度の条件が厳しくなっており，地表面粗度の寄与が大きいことが現れていると考
えられる． 
 
 
図 2-7  IEM の地表面粗度パラメータの適用条件 
 
 土壌パラメータ 
土壌パラメータ Sv と D は，体積散乱に寄与する土壌パラメータで，それぞれ表層土壌に
おいて土粒子そのものが占める体積率と有効粒径の幾何平均である．粒子による散乱では
電磁波の波長に対する大きさが 1/10 以下であればレイリー散乱，それ以上であればミー散
乱とみなされる．PALSAR の L バンドのマイクロ波の波長は 23.6 cmであるため，概ね 2.4 
cm が基準となる．土壌は，礫，砂，シルト，そして粘土の粒径が異なる粒子によって構成
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されており，これらの質量割合によって分類されが，いずれも 2.4 cm よりもかなり小さい
ためレイリー散乱とみなせる． 
レイリー散乱の場合，入力電磁波パワーに対する散乱割合を表す散乱係数は，単位体積に
占める粒子数（数密度）N に比例している．本モデルにおいて土粒子の数密度 Ns は，土粒
子の直径 Dsから半径 as=Ds/2，土粒子の体積率を Sv として次式で与えられている． 
 
𝑁𝑠 =
3𝑆𝑣
4𝜋𝑎𝑠
3 
(2.11) 
これを考慮すると，散乱係数は Sv に比例し，粒子半径の 3 乗に反比例するといえる． 
なお，粒子と仮定した水の数密度 Nwと半径 awは次式で与えられている． 
 
𝑁𝑤 = (50𝑀𝑣 − 0.2) ∙ 𝑁𝑠 
(2.12) 
𝑎𝑤 = (
3𝑀𝑣
4𝜋𝑁𝑤
)
1
3
 
(2.13) 
図 2-8 に式(2.11)，式(2.12)，式(2.13)から求めた本モデルにおける土粒子半径に対する水
粒子半径の比について Mv と Sv との関係を示した．Mv が 0.05 より大きい場合はほぼ一定
となり，Sv が小さいほどこの比は大きくなる傾向があり，水粒子の半径は概ね土粒子の半
分以下で定義されている． 
 
 
図 2-8  モデルにおける土粒子半径に対する水粒子半径の比 
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 土壌水分推定アルゴリズム 
 多偏波後方散乱係数とパラメータの関係 
地表面および土壌内部でのマイクロ波の散乱と放射伝達のパラメータは形式的に次式(再
掲)で表される．なお，ここまで地表面粗度の 2 つのパラメータの表記を（σ, l）としてきた
が，以降（Sd, Cl）と表記する． 
 
𝜎𝑝𝑞
0 = 𝑓(𝑀𝑣, 𝑆𝑑, 𝐶𝑙, 𝑆𝑣, 𝐷) 
(2.14) 
未知パラメータは，体積含水率（Mv）と 2 つの粗度パラメータ（Sd, Cl），そして 2 つの
土壌パラメータ（Sv, D）の合計 5 つである． 
ここで，もし 2 つの土壌パラメータが既知であれば(2.14)は次式(2.15)となり，多偏波 SAR
で観測できる HH，CR，VV の 3 偏波の後方散乱係数から時空間的に不定な土壌水分と地表
面粗度の 3 つのパラメータの同時推定が可能となる． 
 
𝜎𝐻𝐻
0 = 𝑓(𝑀𝑣, 𝑆𝑑, 𝐶𝑙) 
𝜎𝐶𝑅
0 = 𝑓(𝑀𝑣, 𝑆𝑑, 𝐶𝑙) 
𝜎𝑉𝑉
0 = 𝑓(𝑀𝑣, 𝑆𝑑, 𝐶𝑙) 
(2.15) 
 
また，さらに地表面粗度の 2 つのパラメータが既知であれば，単偏波後方散乱係数から土
壌水分を推定することができる． 
 
𝜎𝐻𝐻
0 = 𝑓(𝑀𝑣) 
(2.16) 
 
これらを踏まえて，土壌水分推定アルゴリズムの検討を進める． 
 パラメータの時空間変化 
物理パラメータの時空間変化を下表に示した．土壌水分は，地形や地表面の凹凸によって
空間的に不均一であり，蒸発や降水によって時間的にも大きく変化する． 
地表面粗度は，基本的に空間的には不均一であり，時間的には自然状態では季節変化は小
さいものの植生や雨風による影響により年スケールでは不定であると考えられる．また農
地では耕作により人為的に変化が生じるため時期によって大きく変化する．粗度の変化に
ついては，[111] [112] で降水の影響が非常に大きいことが指摘され，[113] では農地では特
に耕起後の降水の影響が大きいと述べられている． 
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土壌パラメータは，土壌（地質，組成）が同様な範囲においては一定と考えられる．ただ
し，人為的な改変や自然状態でも洪水などによる氾濫原や土砂崩れなどにより表層が改変
される場合は別途考慮が必要である．これら物理パラメータの条件から，最も安定している
のが土壌パラメータである． 
表 2.3  パラメータの時空間変化 
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 土壌パラメータの同定方法 
土壌パラメータは一定範囲において空間的に均一であり時間的にも安定であると仮定す
れば，ある一点で同定した土壌パラメータをその範囲全体に拡大することが可能である．あ
る点の土壌パラメータは，多偏波 SAR データとそれと同時に現地計測した 1 つまたは複数
の土壌水分と地表面粗度をモデルに入力して最も再現性がよい値を採用することで同定で
きる．また，時間的にも安定していると考えられることから，1 回この土壌パラメータを同
定すれば半永久的に適用可能となる． 
しかし，この方法は対象地域ごとに現地データが必要であり様々な地域で適用するには
困難である．そのため，次のような手法が考えられる．土壌パラメータはモデル内では土粒
子の比誘電率と有効粒径，そしてその体積率で表現されていることから，具体的には実際の
土壌の粒径分布や乾燥密度，土粒子密度などに依存すると考えられる．これらの土壌指標は
全球でデータベースの整備が進められており，比較的詳細な分布状況を把握できる（たとえ
ば，Harmonized World Soil Database）．今後様々な地域での現地観測で同定した本アルゴリズ
ムの土壌パラメータと既存の土壌データベースを関係付け，将来的には既存の土壌データ
ベースから土壌パラメータを決定できるようにしたいと考えている． 
 
図 2-9  土壌パラメータの同定 
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 多偏波 SARの運用におけるアルゴリズムのあり方 
多偏波 SAR の運用による多偏波観測と単偏波または 2 偏波観測の観測頻度の違いを示す
事例として，ALOS/PALSAR のカンボジアのある地点における各観測モードの観測頻度を下
図に示した．図中で示した期間は ALOS/PALSAR が運用されていた約 5 年間であるが，多
偏波観測(図中 PLR)はわずか 4 回である．これは様々なニーズに対応するための運用上の都
合である．しかし，単偏波(図中 FBS)と 2 偏波観測(図中 FBD)を加えると約 50 日間隔であ
り，回帰日数 46 日とほぼ対応する．また FBS や FBD の観測幅の約 5 倍をカバーする広域
観測(単偏波，図中 ScanSAR)を加えると約 19 日間隔となり，回帰日数の倍以上の頻度とな
る．この事例からわかるように多偏波 SAR による多偏波観測の頻度は非常に限定さられて
おり，単偏波または 2 偏波観測のデータに比べて非常に少ない．したがって土壌水分の推定
頻度を向上させるためには単/2 偏波データを活用することが有効であることがわかる． 
単偏波の後方散乱係数から土壌水分を推定するためには，土壌パラメータと地表面粗度
パラメータを与える必要があるが，土壌パラメータが同定できていれば，地表面粗度パラメ
ータは多偏波後方散乱係数から推定した値が利用できる．したがって，地表面粗度パラメー
タは短期間では大きく変化しないという条件を満たす一定期間内において，次の多偏波観
測までの間に取得される複数回の単偏波 SAR データにその地表面粗度パラメータを適用す
ることで新たに土壌水分を推定することが可能となる．SAR データを画像として考えると，
予め用意した土壌パラメータマップを多偏波 SAR 画像に適用して土壌水分マップと地表面
粗度マップを作成し，その地表面粗度マップと土壌パラメータマップを単偏波 SAR 画像に
適用して新たな土壌水分マップを作成するという過程となる． 
 
図 2-10  PALSARの観測モードによる観測頻度の違い (カンボジア PTR地点の例) 
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 アルゴリズムのフロー 
ここまでに述べた内容をまとめて本アルゴリズムのフローを下図に示した．本アルゴリ
ズムは，土壌パラメータが同定できていれば体積含水率と地表面粗度の 3 つのパラメータ
を多偏波 SAR データから推定し，推定された地表面粗度を単偏波 SAR データに適用するこ
とよって体積含水率を推定する手法である．この手法によって多偏波観測の観測頻度が少
なく単偏波観測の観測頻度が多いといった実際の SAR 衛星の運用において有機的にそれぞ
れの観測を結びつけることができ，詳細な土壌水分マップを定期的に提供できる非常に有
効な手法であるといえる． 
 
 
図 2-11  土壌水分推定アルゴリズムの解析フロー 
 
 逆推定に用いるルックアップテーブルについて 
本アルゴリズムの中で後方散乱係数から物理パラメータを逆推定する際に使用している
のがルックアップテーブルである．ルックアップテーブルとは，入力値に対応する答えを予
め計算して格納しておく配列のことで，SAR の後方散乱係数からルックアップテーブル上
の 1 点を定め，そこに格納されている物理パラメータを推定値として出力する仕組みとし
た． 
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ここで，予め計算したパラメータの計算範囲と間隔を下表，ルックアップテーブルのイメ
ージを下図に示した．HH，CR，VV 各偏波を軸とした 3 次元空間の中に参照点が配置され
ている．各参照点は，物理パラメータの組合せによって計算された各偏波の後方散乱係数に
基づいて配置されたものである． 
なお，単偏波後方散乱係数から土壌水分を推定する場合は，土壌水分以外の物理パラメー
タが固定されるため，後方散乱係数と土壌水分のみの関係で表されることになる． 
表 2.4 パラメータの計算範囲と間隔 
 
 
 
図 2-12  ルックアップテーブルのイメージ 
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 本章のまとめ 
このアルゴリズムのメリットは，近年盛んに実運用が進められている多偏波 SAR だけで
なく，既存の単偏波 SAR データにも適用可能と考えられることである．SAR は 10m程度の
高分解能で天候や時間に制約なく観測できるメリットに対し，観測頻度が数 10 日と長いの
がモニタリングや現業利用におけるデメリットであった．しかし，将来的には多偏波と高分
解能，広い観測幅が両立すると考えられ，1 機での観測頻度向上も見込まれる．さらに複数
の SAR 衛星の相互利用によって 1 日に 1 回や数時間に 1 回の観測頻度も可能になると考え
られ，[104] の観測間隔の試算では 14 機で 1 時間，36 機で 10 分とされている．現在はマイ
クロ波放射計によって空間分解能 10kmスケールの土壌水分モニタリングが概ね 1～数日に
1 回という頻度で運用されているが，将来的には SAR という選択ができていくと考えられ
る． 
ここで，アルゴリズムの特徴と利点を以下にまとめる． 
 マイクロ波散乱モデルを介していることにより，波長や入射角，偏波などの衛星セン
サ仕様に対する応答特性の違いを考慮できる． 
 流域スケール，フィールドスケールの含水率分布を把握するのに十分な 10m メッシ
ュの含水率マップを作成できる． 
 自然状態が年間を通じて維持されている場所では，1 度粗度分布を把握すれば，その
後しばらくの間はその粗度分布を利用して含水率分布を把握することができる． 
 多偏波データと単偏波データの観測間隔にある程度の期間が許される． 
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3章  マイクロ波散乱モデルと放射伝達方程式 
本章では，マイクロ波散乱過程の物理過程と後方散乱係数との関係，そして L バンドで
重要となる土壌内部での体積散乱を考慮するために必要な放射伝達方程式の定式化につい
て述べる．そして，実際にモデルを適用する際の土壌モデルと各パラメータの扱いについて
説明する． 
 マイクロ波散乱モデルと後方散乱係数 
 表面散乱と体積散乱 
空気などの媒体にある電磁波が異なる電気的特性をもつ媒体に入射すると，吸収された
入射波のエネルギーの一部が電磁波として再放射される．この過程は散乱(scattering)とよば
れ，電磁波の反射や屈折といった現象を引き起こす物理的要因となっている．SAR データ
から観測対象の物理的特性を計測するには，両者の関係を記述するマイクロ波の散乱プロ
セスを理解する事が不可欠である． 
アンテナから放射されたマイクロ波が観測対象によって散乱される現象は，表面散乱
(surface scattering)と体積散乱(volume scattering)の二つに大別される．表面散乱とは，入射波
が異なる誘電率をもつ媒質の境界面で散乱される場合で，体積散乱は媒質内部にマイクロ
波が侵入し，不均質な誘電率をもつ内部構造によって散乱される場合である．体積散乱は媒
質内部でマイクロ波が複数回反射された結果であるとも考えられるので，多重散乱(multiple 
scattering)とよばれる場合もある．電磁波が媒体内で一定強度まで減衰する深さを「侵入深
さ」と呼ぶが，表面散乱は金属や海水面などの侵入深さの小さい伝導体で支配的である．体
積散乱が生じるためにはマイクロ波が媒質内部に侵入しなければならないので，侵入深さ
の大きい乾いた雪や砂，低密度の植生などの媒質が体積散乱の対象となる．また，海面と橋
や地表面と建物の側壁などの間で複数回の反射が生じる減少は多重反射(multiple reflection)
として区別される． 
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図 3-1  マイクロ波の表面散乱と体積散乱 
 SARシステムと後方散乱係数 
これまで説明したように地表面における表面散乱，土壌内部における体積散乱の過程で
は条件によって半球上のあらゆる方向に散乱が発生するが，SAR システムでは発信と受信
の位置が同じため入射方向と同じ方向に戻ってきた成分である後方散乱成分だけが検知さ
れる．ある面積（実効面積：effective area）を持つ散乱体において電磁波の入射強度（電力
密度，放射束密度[W/m2]）に対する後方散乱の比を後方散乱断面積（back scatter RCS：radar 
cross section）とよぶ．この後方散乱断面積は散乱体の実効面積に比例するため，SAR の分
解能によって変化する．これは散乱体の散乱特性や物理特性を解析するには不便であるこ
とから，面積に依存しない単位面積あたりの後方散乱断面積である後方散乱係数 (back 
scattering coefficient, NRCS: normalized RCS)が用いられる． 
偏波は電界の方向が時間とともにどのように変化しているかによって決定される．電界
が同じ方向に留まっているとき平面偏波と呼ばれ，この電磁波の電界（偏波面）が地表面に
水平のとき水平偏波(H)，垂直のとき垂直偏波(V)と呼ぶ．SAR は地表面にむけて水平または
垂直偏波のマイクロ波を発信する．そのマイクロ波は地表面と土壌内部で様々な形態で散
乱し，一部は異なる偏波となる．SAR は，このうちアンテナに戻ってくるマイクロ波の水
平と垂直偏波成分を受信している．発信と受信の偏波が同じ場合をライク偏波(または平行
偏波：like polarization)，異なるときクロス偏波(直交偏波 cross polarization)と呼ぶ．ライク偏
波は，媒体境界面の 1 回反射による表面散乱，クロス偏波は土壌や植生などの媒体内部にお
ける 2 回以上の多重反射による多重体積散乱(multiple volume scattering)に主に起因する． 
フルポラリメトリック SAR では，偏波は送受信ともに水平偏波（H と記す）と垂直偏波
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（V と記す）が選択可能であるため送信偏波・受信偏波の順で，HH，HV，VH，VV の 4 偏
波で後方散乱係数を取得できる．なお，モデル解析ではクロス偏波 HV と VH は同じものと
して扱われる（相反定理）ため，以下まとめて CRと表す場合がある． 
 
 
図 3-2  偏波の組み合わせ 
 
 
図 3-3  散乱形態と偏波の関係 
 本研究で用いるマイクロ波散乱モデル 
本研究ではマイクロ波散乱モデルを用いて SAR で取得される後方散乱係数を定量的に評
価してアルゴリズム開発を行った．本研究で用いたマイクロ波散乱モデルから出力される p
偏波の入射に対する q 偏波の後方散乱係数𝜎𝑝𝑞
0 は，式(3.1)ように表面散乱項𝜎𝑠𝑢𝑟𝑓𝑎𝑐𝑒
0 ，体積散
乱項𝜎𝑣𝑜𝑙𝑢𝑚𝑒
0 ，そして表面および体積散乱の相互作用項𝜎𝑖𝑛𝑡𝑒𝑟𝑎𝑐𝑡𝑖𝑜𝑛
0 によって構成される．そし
て，各要素は式(3.2)のように表面散乱と体積散乱のコヒーレント（鏡面反射）成分𝜎𝑠𝑓𝑐−𝑠𝑠−𝑐𝑜ℎ
0
と𝜎𝑣𝑜𝑙−𝑠𝑠−𝑐𝑜ℎ
0 ，インコヒーレント（拡散）成分𝜎𝑠𝑓𝑐−𝑠𝑠−𝑖𝑛𝑐
0 と𝜎𝑣𝑜𝑙−𝑠𝑠−𝑖𝑛𝑐
0 ，そして多重散乱成分
𝜎𝑠𝑓𝑐−𝑚𝑠
0 と𝜎𝑣𝑜𝑙−𝑚𝑠
0 が考慮されている．なお，本研究においては媒体（土壌）を深さ方向に半
無限であると仮定しているため，表面および体積散乱の相互作用項を無視できる．また，本
モデルでは，表面散乱と体積散乱ともに多重散乱を無視し，ターゲットから直接戻ってくる
単一散乱のみを考慮することで計算を容易にしている．しかし，このために多重散乱に依存
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するクロス偏波が十分に考慮されていないことに注意する必要がある． 
 
𝜎𝑝𝑞
0 = 𝜎𝑠𝑢𝑟𝑓𝑎𝑐𝑒
0 + 𝜎𝑣𝑜𝑙𝑢𝑚𝑒
0 + 𝜎𝑖𝑛𝑡𝑒𝑟𝑎𝑐𝑡𝑖𝑜𝑛
0  
(𝜎𝑖𝑛𝑡𝑒𝑟𝑎𝑐𝑡𝑖𝑜𝑛
0 ≈ 0) 
(3.1) 
𝜎𝑠𝑢𝑟𝑓𝑎𝑐𝑒
0 = 𝜎𝑠𝑓𝑐−𝑠𝑠−𝑐𝑜ℎ
0 + 𝜎𝑠𝑓𝑐−𝑠𝑠−𝑖𝑛𝑐
0 + 𝜎𝑠𝑓𝑐−𝑚𝑠
0  
𝜎𝑣𝑜𝑙𝑢𝑚𝑒
0 = 𝜎𝑣𝑜𝑙−𝑠𝑠−𝑐𝑜ℎ
0 + 𝜎𝑣𝑜𝑙−𝑠𝑠−𝑖𝑛𝑐
0 + 𝜎𝑣𝑜𝑙−𝑚𝑠
0  
(𝜎𝑠𝑓𝑐−𝑚𝑠
0 ≈ 0) 
(𝜎𝑣𝑜𝑙−𝑚𝑠
0 ≈ 0) 
(3.2) 
ここで，各偏波に対応する成分を式(3.3)に示した．送受信ともに同じ偏波であるライク偏
波の HH 偏波と VV 偏波の後方散乱係数は，表面および体積散乱のコヒーレント成分とイン
コヒーレント成分によって構成される．一方，送受信が異なるクロス(CR)偏波では表面およ
び体積散乱のインコヒーレント成分によって構成される． 
 
𝜎ℎℎ
0 = 𝜎𝑠𝑓𝑐−𝑠𝑠−𝑐𝑜ℎ
0 + 𝜎𝑠𝑓𝑐−𝑠𝑠−𝑖𝑛𝑐
0 + 𝜎𝑣𝑜𝑙−𝑠𝑠−𝑐𝑜ℎ
0 + 𝜎𝑣𝑜𝑙−𝑠𝑠−𝑖𝑛𝑐
0  
𝜎𝑣𝑣
0 = 𝜎𝑠𝑓𝑐−𝑠𝑠−𝑐𝑜ℎ
0 + 𝜎𝑠𝑓𝑐−𝑠𝑠−𝑖𝑛𝑐
0 + 𝜎𝑣𝑜𝑙−𝑠𝑠−𝑐𝑜ℎ
0 + 𝜎𝑣𝑜𝑙−𝑠𝑠−𝑖𝑛𝑐
0  
𝜎𝑐𝑟
0 = 𝜎𝑠𝑓𝑐−𝑠𝑠−𝑖𝑛𝑐
0 + 𝜎𝑣𝑜𝑙−𝑠𝑠−𝑖𝑛𝑐
0  
(3.3) 
本モデルの表面散乱項の計算には，積分方程式モデル(IEM: Integral Equation Model)[115] 
が導入されている．古典的な表面散乱モデルとして，小摂動モデル(small perturbation model)
とキルヒホッフモデル(Kirchhoff model)があるが，これらの適用範囲や不適切な近似などを
修正したものが，IEM モデルである．このモデルも近似ではあるが，電磁波と表面の相互作
用の物理的な原理に基づいているので，より現象に忠実なモデルであると考えられる．また
適用範囲が広く，媒体の比誘電率の実部と虚部の双方の後方散乱係数に与える影響を反映
する事ができる．体積散乱項は，不連続な境界面を有するランダムに埋め込まれた球形粒子
で構成される半無限不均質層において，稠密媒体の放射伝達理論(dense media radiative 
transfer theory)[116] に基づいた解析手法を用いて表されている． 
モデル内ではまず湿潤土壌の条件を考慮し，その土壌の吸収係数𝜅𝑎と散乱係数𝜅𝑠を算出
する．𝜅𝑎と𝜅𝑠の和を消散係数𝜅𝑒とよび，𝜅𝑒に対する𝜅𝑠の比から単一散乱アルベド (single 
scattering albedo) が与えられる．また，土壌の複素屈折率と関連付けられる媒体内の伝播定
数 K（実部は媒体内の波数，虚部は吸収係数/2）を算出し，複素屈折率から換算することで
土壌の複素比誘電率が得られる．ここで得られた単一散乱アルベドと複素比誘電率は，湿潤
土壌の体積散乱を決定付ける要素となる． 
次に，湿潤土壌の比誘電率と地表面粗度を考慮して入射角方向における表面散乱と体積
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散乱の単一散乱をコヒーレント成分とインコヒーレント成分について計算する．このとき
表面散乱は IEM によって計算され，体積散乱は放射伝達方程式によって計算される．そし
て HH，CR，VV それぞれの偏波を Mullaer 行列の要素として計算し，最終的に後方散乱係
数を出力する． 
 体積散乱モデルの概要 
多重体積散乱は異なる複数の媒体境界面で複数の反射が起こる現象で，主に樹冠や地表
面上の植生などで議論されることが多いが，乾燥土壌の土粒子や乾燥積雪の氷などでも考
慮が必要となる．本論文では土壌を対象にしているため土壌内部で生じる表面散乱（1 回反
射）と多重体積散乱（多重反射）を合わせて体積散乱と表現する． 
不均一媒体における多重散乱計算では，二つの全くことなるアプローチである analytical 
theory (解析的理論) と radiative transfer theory (放射伝達理論) が存在する．analytical theory 
のアプローチでは，マクスウェルの方程式と波動方程式から計算を始めることで，すべての
多重散乱や回折，干渉効果を扱うことができるが，計算が非常に複雑であり計算機リソース
を必要とする．一方，放射伝達理論のアプローチでは，粒子で構成される媒体内を伝達する
エネルギーを扱う． 
体積散乱は，境界面から物質内に侵入した一部の電磁波は，内部で物質との相互作用が生
じる．電磁波の伝播は，複数の物質境界で繰り返される反射（散乱）と物質内部での吸収に
よって説明される．ここで，散乱とは電磁波が粒子や固体，液体の表面と相互作用しその伝
播方向が変化する現象であり，吸収とは媒体内部を伝播する電磁波の強度が減衰する現象
である．電磁波が単位距離あたりで散乱および吸収される割合を表す係数はそれぞれ散乱
係数(scattering coefficient)，吸収係数(absorption coefficient)と呼ばれる．これら散乱と吸収を
合わせて消散とよび，散乱係数と吸収係数の和によって消散係数(extinction coefficient)が定
義される．消散係数は，進行方向での電磁波の損失の大きさを表すことになる．この機構を
表現したものが放射伝達方程式(radiative transfer equation)と呼ばれる． 
放射伝達方程式の理論解はいくつかの特別な場合を除いて存在しないが，近似的または
数値的な解法として，繰り返し解法 (iterative-solution technique)や離散座標解法 (discrete-
ordinate technique) などがある．繰り返し解法においては，放射伝達方程式は積分型に置き
換えられ，ゼロ次，一次，二次の解を得ることができる．具体的には，式(3.1)において媒体
内の体積散乱による後方散乱係数𝜎𝑣𝑜𝑙𝑢𝑚𝑒
0 + 𝜎𝑖𝑛𝑡𝑒𝑟𝑎𝑐𝑡𝑖𝑜𝑛
0 に関わるマイクロ波の伝達強度を𝐼𝑣
とおくと，ゼロ次，一次，二次の解となるそれぞれ𝑰0，𝑰1，𝑰2は形式的に次式のように表す
ことができる． 
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𝑰𝑣 = 𝑰0 + 𝑰1 + 𝑰2 +⋯ 
(3.4) 
ここで𝑰0は媒体に侵入し減衰した入射強度を表し，𝑰1は𝑰0から計算できる単一散乱の解，
𝑰2は𝑰1から計算できる二重散乱の解，と続く．理論的に式(3.4)のような繰り返し計算を重ね
るほど高精度な解を得られるが，二次解よりも高次の解は媒体内の消散により非常に小さ
くなるため必要でないと考えられている． 
大気中への全散乱強度𝑰𝑡𝑜𝑡𝑎𝑙は，表面散乱強度𝑰𝑠と体積散乱強度𝑰𝑣の合計となる． 
 
𝑰𝑡𝑜𝑡𝑎𝑙 = 𝑰𝑠 + 𝑰𝑣 
(3.5) 
そして，q 偏波の媒体への全入射強度𝑰𝑞
𝑖𝑛𝑐と p 偏波の全散乱強度𝑰𝑝
𝑡𝑜𝑡𝑎𝑙から，𝜃方向への後
方散乱係数𝜎𝑝𝑞
0 が次式で計算できる． 
 
𝜎𝑝𝑞
0 = (4𝜋𝑰𝑝
𝑡𝑜𝑡𝑎𝑙 cos 𝜃)/𝑰𝑞
𝑖𝑛𝑐 
(3.6) 
 体積散乱を考慮するための放射伝達方程式の定式化 
不規則な境界を伴う不均質層からの散乱は，放射伝達方程式を満足する層内部での伝搬
強度と散乱に注目することによって解くことができる．古くは適切な境界条件下における
放射伝達方程式の直接解法によって求められてきたが，得られた解の物理的な意味を理解
することは困難であった．起こり得る散乱形態の解についてより深く理解するためには，体
積散乱係数𝜅𝑠について解析的に一次近似解法で解くことが有益である．  
本項では，はじめに不規則な境界を伴う不均質層からの散乱について定式化し，放射伝達
方程式を微分方程式から積分方程式に変換する．そして，境界条件を積分方程式に導入する
ことで，不均質層における一次近似解法を導出する．この解法は，表面散乱，体積散乱，表
面散乱と体積散乱の相互作用を含んでおり，異なる偏波のコヒーレント成分(鏡面反射成分)
とインコヒーレント成分(拡散成分)で構成される．そして，ここでは重要な二つのケースに
おける後方散乱について説明する．一つ目は，多重散乱効果を無視できる不規則な粗い表面
からの偏波後方散乱．二つ目は，体積散乱計算では無視されるが表面散乱項で考慮される地
表面粗度を伴う不規則で不均質な層からの後方散乱についてである．なお，本項は Fung[115] 
の Chapter 2 を参考にまとめた． 
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 放射伝達方程式 
 
図 3-4  半無限媒体における不均質層からの散乱 (Fung[115] より引用) 
 
まず，図 3-4 のような z = 0 を地表面とし上部大気側から強度𝑰𝑖で地表面の不均質層に入
射する平面波を考える．不均質層内の上向き強度𝑰+と下向き強度𝑰−が放射伝達方程式を満
たすと仮定すれば，次式で表される． 
 
𝑑
𝑑𝑧
𝑰+(𝑧) = −𝜅𝑒𝑠𝑰
+(𝑧) + 𝑭+(𝑧) 
(3.7) 
𝑑
𝑑𝑧
𝑰−(𝑧) = 𝜅𝑒𝑠𝑰
−(𝑧) − 𝑭−(𝑧) 
(3.8) 
ここで， 
𝜅𝑒𝑠 = 𝜅𝑒/ cos 𝜃𝑠 = 𝜅𝑒/𝜇𝑠 
𝜇𝑠 = cos 𝜃𝑠 , 𝜇 = cos 𝜃 
𝑰+(𝑧) = 𝑰(𝑧, 𝜇𝑠 , 𝜙𝑠) 
𝑰−(𝑧) = 𝑰(𝑧, −𝜇𝑠 , 𝜙𝑠) 
 
𝑭±(𝑧) =
𝜅𝑠𝑠
4𝜋
∫ ∫ 𝑷(±𝜇𝑠 , 𝜇, 𝜙𝑠 −𝜙)𝑰
+𝑑𝜇𝑑𝜙
1
0
2𝜋
0
 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ +
𝜅𝑠𝑠
4𝜋
∫ ∫ 𝑷(±𝜇𝑠 , −𝜇, 𝜙𝑠 − 𝜙)𝑰
−𝑑𝜇𝑑𝜙
1
0
2𝜋
0
 
(3.9) 
式(3.9)の𝜅𝑠と𝜅𝑒は対角行列をとる体積散乱行列と消散係数行列であり，𝜅𝑠𝑠 = 𝜅𝑠/ cos 𝜃𝑠で
ある．𝑷(𝜇𝑠 , 𝜇, 𝜙𝑠 − 𝜙)は散乱位相行列であり，入射強度がどのような形態で散乱するかを決
定するパラメータである．𝑭±(𝑧)は，散乱位相行列𝑷(𝜇𝑠 , 𝜇, 𝜙𝑠 − 𝜙)をもつ z の位置において
上向き強度𝑰+と下向き強度𝑰−が与えられる場合に生じる上向き強度𝑭+(𝑧)と下向き強度
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𝑭−(𝑧)である． 
式(3.7)と(3.8)で与えられるこれら微分方程式は一次の方程式で以下のような標準解を持
つ． 
 
𝑰+(𝑧) = 𝑰+(−𝑑)𝑒−𝜅𝑒𝑠(𝑧+𝑑) +∫ 𝑭+(𝑧′)𝑒−𝜅𝑒𝑠(𝑧−𝑧
′)𝑑𝑧′
𝑧
−𝑑
 
(3.10) 
𝑰−(𝑧) = 𝑰−(0)𝑒𝜅𝑒𝑠𝑧 +∫ 𝑭−(𝑧′)𝑒𝜅𝑒𝑠(𝑧−𝑧
′)𝑑𝑧′
0
𝑧
 
(3.11) 
この式の意味を図 3-5 に示した．式(3.10)の第 1 項は z = -d における上向き強度の-d～z 間
の伝達による減衰を考慮した強度(図では𝑰+(−𝑑)′)，第 2 項は-d～z 間を伝達する𝑰±の散乱過
程を考慮した正味の上向き強度であり，これらの和が z における上向き強度𝑰+(𝑧)である．
また，式(3.11)の第 1 項は z = 0 における下向き強度の 0～z 間の伝達による減衰を考慮した
強度(図では𝑰−(0)′)，第 2 項は 0～z 間を伝達する𝑰±の散乱過程を考慮した正味の下向き強度
であり，これらの和が z における下向き強度𝑰−(𝑧)である． 
 
図 3-5  位置 z における上下方向の伝達強度𝑰±(𝑧)の概念図 
 
しかし，これらの解は𝑭±が上向きおよび下向き伝達強度の関数となるため実際の解とは
ならない．実際，式(3.10)と(3.11)はこれら強度に関する積分方程式である．これらを繰り返
し解法に合わせた形式にするためには，適切な境界条件を組み込む必要がある． 
上部境界の z = 0 の境界条件は下式となる． 
 
𝑰−(0) =
1
4𝜋
∫ ∫ 𝑺𝑟(−𝜇𝑠 , 𝜇, 𝜙𝑠 −𝜙)𝑰
+𝑑𝜇𝑑𝜙
1
0
2𝜋
0
 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ +
1
4𝜋
∫ ∫ 𝑺𝑡(−𝜇𝑠 ,−𝜇, 𝜙𝑠 −𝜙)𝑰
𝑖𝑑𝜇𝑑𝜙
1
0
2𝜋
0
 
(3.12) 
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ここで，𝑺𝑟(−𝜇𝑠 , 𝜇, 𝜙𝑠 −𝜙)と𝑺𝑡(−𝜇𝑠, −𝜇, 𝜙𝑠 − 𝜙)は表面散乱および透過波の位相行列であ
る．式(3.12)の意味を図 3-6(左)に示した．第 1 項は媒体内から上向きに伝達される𝑰+が上部
境界で散乱した下向き強度(図では𝑺𝑟 ∙ 𝑰
+)であり，第 2 項は下向きに z = 0 の境界に入射する
𝑰𝑖 = 𝑰0𝛿(𝜇 − 𝜇𝑖)𝛿(𝜙 − 𝜙𝑖)が上部境界を透過した下向き強度(図では𝑺𝑡 ∙ 𝑰
𝑖)である． 
次に，下部境界の z = -d の境界条件は下式となる． 
 
𝑰+(−𝑑) =
1
4𝜋
∫ ∫ 𝑮(𝜇𝑠 , −𝜇, 𝜙𝑠 − 𝜙)𝑰
−(−𝑑)𝑑𝜇𝑑𝜙
1
0
2𝜋
0
 
(3.13) 
式(3.13)の意味を図 3-6(右)に示した．𝑮は下部境界表面における散乱位相行列であり，こ
の項は下部境界 z = -d に伝達される下向き強度𝑰−(−𝑑)が下部境界面で散乱した上向き強度
(図では𝑮 ∙ 𝑰−)を表している． 
 
図 3-6  z = 0(左)と z = -d(右)の境界条件式の概念図 
 
これらの境界条件を式(3.10)(3.11)に代入すると次式が得られる． 
 
𝑰+(𝑧) = (
1
4𝜋
∫ ∫ 𝑮(𝜇𝑠 ,−𝜇, 𝜙𝑠 −𝜙)𝑰
−(−𝑑)𝑑𝜇𝑑𝜙
1
0
2𝜋
0
)𝑒−𝜅𝑒𝑠(𝑧+𝑑) 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ +∫ 𝑭+(𝑧′)𝑒−𝜅𝑒𝑠(𝑧−𝑧
′)𝑑𝑧′
𝑧
−𝑑
 
(3.14) 
𝑰−(𝑧) = 𝑒𝜅𝑒𝑠𝑧 (
1
4𝜋
∫ ∫ 𝑺𝑟(−𝜇𝑠 , 𝜇, 𝜙𝑠 −𝜙)𝑰
+𝑑𝜇𝑑𝜙
1
0
2𝜋
0
) 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ +𝑒𝜅𝑒𝑠𝑧 (
1
4𝜋
𝑺𝑡(−𝜇𝑠 ,−𝜇, 𝜙𝑠 −𝜙)𝑰0) 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ +∫ 𝑭−(𝑧′)𝑒𝜅𝑒𝑠(𝑧−𝑧
′)𝑑𝑧′
0
𝑧
 
(3.15) 
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図 3-7  式(3.14)(左)と式(3.15)(右)の概念図 
 
式(3.14)と式(3.15)の意味を図 3-7 に示した．式(3.14)に含まれる𝑰−(−𝑑)は，式(3.15)で z = 
-d を代入して与えられる．これら 2 つの式は，繰り返し解法の導出に適した積分方程式の
導入式である．この問題の目的は，z = 0 における上向き伝達強度と大気への透過強度を解
くことである．このアプローチは，アルベドが小さく体積散乱を一次近似として扱うと同時
に層境界における表面散乱をゼロ次近似として扱うことを仮定しており，繰り返し演算は
上側から層媒体に入る入射強度から開始される． 
 媒体内の上向き散乱強度 
体積散乱係数𝜅𝑠における一次近似解を得るために式(3.15)の各項について検討する．式
(3.15)の第 1 項は上部境界までの上向き強度の散乱による下向き強度を表している．この上
向き強度は，主に媒体の不均質性または下部境界の散乱から生じる．散乱と吸収による損失
は，この項を入射波による当初強度よりも相当小さいレベルにまで自然に減少させる．なお，
入射波は第 2 項で表される．第 3 項の主要部分は，媒体の不均質性による下向きの散乱に
よる強度を表している．第 1 項と同様に第 3 項も散乱と吸収による損失のために当初強度
よりも小さくなるが第 1 項よりも大きい． 
第 3 項についてより詳細に記述すると下式のようになる． 
 
∫ 𝑭−(𝑧′)𝑒𝜅𝑒𝑠(𝑧−𝑧
′)𝑑𝑧′
0
𝑧
≈ ∫ (
𝜅𝑠𝑠
4𝜋
∫ ∫ 𝑷(−𝜇𝑠 , −𝜇, 𝜙𝑠 − 𝜙)𝑰
−𝑑𝜇𝑑𝜙
1
0
2𝜋
0
)𝑒𝜅𝑒𝑠(𝑧−𝑧
′)𝑑𝑧′
0
𝑧
 
≈ ∫ (
𝜅𝑠𝑠
42𝜋2
∫ ∫ 𝑷(−𝜇𝑠 , −𝜇, 𝜙𝑠 − 𝜙)𝑒
𝜅𝑒𝑧
′
𝜇 𝑺𝑡(−𝜇𝑠 ,−𝜇𝑖 , 𝜙 − 𝜙𝑖)𝑰0𝑑𝜇𝑑𝜙
1
0
2𝜋
0
)𝑒𝜅𝑒𝑠(𝑧−𝑧
′)𝑑𝑧′
0
𝑧
 
=
𝜅𝑠
42𝜋2
∫ ∫
𝜇(𝑒𝜅𝑒𝑠𝑧 − 𝑒𝜅𝑒𝑧/𝜇)
𝜅𝑒(𝜇𝑠 − 𝜇)
𝑷(−𝜇𝑠 , −𝜇, 𝜙𝑠 −𝜙)𝑺𝑡(−𝜇,−𝜇𝑖 , 𝜙 − 𝜙𝑖)𝑰0𝑑𝜇𝑑𝜙
1
0
2𝜋
0
 
(3.16) 
この最後の式は散乱の一次近似項を表しており，二次近似や表面-体積散乱の相互作用の
計算に必要となる．比誘電率が小さい媒体では，媒体の下部境界から表面-体積散乱の相互
作用を生み出すためにこの項が重要となる．つまり，主要な下向き伝達項は，式(3.15)の第
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2 項と式(3.16)で表される． 
 
𝑰−(𝑧) = 𝑒𝜅𝑒𝑠𝑧 (
1
4𝜋
𝑺𝑡(−𝜇𝑠 ,−𝜇, 𝜙𝑠 − 𝜙)𝑰0) 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ +
𝜅𝑠
42𝜋2
∫ ∫
𝜇(𝑒𝜅𝑒𝑠𝑧 − 𝑒𝜅𝑒𝑧/𝜇)
𝜅𝑒(𝜇𝑠 − 𝜇)
𝑷(−𝜇𝑠 , −𝜇, 𝜙𝑠 − 𝜙)𝑺𝑡(−𝜇,−𝜇𝑖 , 𝜙
1
0
2𝜋
0
−𝜙𝑖)𝑰0𝑑𝜇𝑑𝜙 
(3.17) 
式(3.14)𝑰+(𝑧)は，上向きの伝達項を検討ために必要な上部境界における上向き伝達強度
𝑰+(0)に寄与する 2 つの項(図 3-7 における(𝑮 ∙ 𝑰−(−𝑑))′と𝑭+(𝑧′))を持っており，これらの項
は散乱の一次近似において次の 2 つの条件を満たす． 
第一は，上向き伝達強度は z = -d に到達した入射波の応答である下部境界からの散乱に起
因する．当初の入射波から下部境界に到達する入射強度は，式(3.15)の第 2 項を用いて近似
できる． 
 
𝑰−(−𝑑) ≈ 𝑒−𝜅𝑒𝑠𝑑 (
1
4𝜋
𝑺𝑡(−𝜇𝑠 ,−𝜇𝑖 , 𝜙𝑠 − 𝜙𝑖)𝑰0) 
(3.18) 
第二は，媒体内での上向き散乱は，媒体内の到達強度に起因する．媒体内における到達伝
達強度は，式(3.15)の第 2 項を用いて近似できる． 
 
𝑰−(𝑧) ≈ 𝑒𝜅𝑒𝑠𝑧 (
1
4𝜋
𝑺𝑡(−𝜇𝑠 ,−𝜇𝑖 , 𝜙𝑠 − 𝜙𝑖)𝑰0) 
(3.19) 
 媒体と下部境界からの直接散乱 
次に，不均質層の体積散乱と下部境界からの直接散乱による上向き強度について検討す
る．式(3.18)(3.19)を式(3.14)に代入すると，z = 0 つまり不均質層から大気側に透過する前の
一次近似の上向き強度𝑰+(0)を表す 2 つの項が得られる． 
 
𝑰+(0, 𝜇𝑠 , 𝜙𝑠) ≈
𝑒−𝜅𝑒𝑠𝑑
42𝜋2
∫ ∫ 𝑮(𝜇𝑠 ,−𝜇, 𝜙𝑠 −𝜙)𝑒
−𝜅𝑒𝑑 𝜇⁄ 𝑺𝑡(−𝜇,−𝜇𝑖 , 𝜙 − 𝜙𝑖)𝑰0𝑑𝜇𝑑𝜙
1
0
2𝜋
0
 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ +∫ (
𝜅𝑠𝑠
42𝜋2
∫ ∫ 𝑷(𝜇𝑠 , −𝜇, 𝜙𝑠 −𝜙)𝑒
𝜅𝑒𝑧
′ 𝜇⁄ 𝑺𝑡(−𝜇,−𝜇𝑖 , 𝜙 − 𝜙𝑖)𝑰0𝑑𝜇𝑑𝜙
1
0
2𝜋
0
)𝑒𝜅𝑒𝑠𝑧
′
𝑑𝑧′
0
−𝑑
 
=
𝑒−𝜅𝑒𝑠𝑑
42𝜋2
∫ ∫ 𝑮(𝜇𝑠 ,−𝜇, 𝜙𝑠 −𝜙)𝑒
−𝜅𝑒𝑑 𝜇⁄ 𝑺𝑡(−𝜇,−𝜇𝑖 , 𝜙 − 𝜙𝑖)𝑰0𝑑𝜇𝑑𝜙
1
0
2𝜋
0
 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ +
𝜅𝑠
16𝜅𝑒𝜋2
∫ ∫ (1 − 𝑒
−
𝜅𝑒𝑠𝑑(𝜇𝑠+𝜇)
𝜇 )
1
0
2𝜋
0
𝑷(𝜇𝑠 , −𝜇, 𝜙𝑠 − 𝜙)
(𝜇𝑠 + 𝜇)
𝜇𝑺𝑡(−𝜇,−𝜇𝑖 , 𝜙 − 𝜙𝑖)𝑰0𝑑𝜇𝑑𝜙 
≡ 𝑰𝑔 + 𝑰𝑣  
(3.20) 
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図 3-8  式(3.20)の概念図 
 
第 1 項𝑰𝑔は下部境界からの散乱を表し，下部境界での散乱とその層での損失に依存する．
この項は，下部境界からの散乱が大きく層内での損失が小さい場合に重要となる．第 2 項𝑰𝑣
は媒体自体からの散乱であり，媒体の散乱アルベドが大きく光学的厚さが大きい場合に重
要となる． 
上部境界が平面であると仮定した場合，粗表面の透過位相関数𝑺𝑡(−𝜇,−𝜇𝑖 , 𝜙 − 𝜙𝑖)は平面
境界の伝達関数4π𝑇𝑡1(−𝜇,−𝜇𝑖)𝛿(𝜇 − 𝜇𝑡)𝛿(𝜙 − 𝜙𝑖)に置き変えることができ，入射強度は下式
のように簡単化される． 
 
𝑒𝜅𝑒𝑧/𝜇[𝑻𝑡1(−𝜇,−𝜇𝑖)𝛿(𝜇 − 𝜇𝑡)𝛿(𝜙 − 𝜙𝑖)𝑰0] 
(3.21) 
この式の𝑻𝑡1(−𝜇,−𝜇𝑖)は上部境界から媒体内への透過強度であり，𝜇𝑡は透過角のコサイン
をとる．この場合，上部境界における媒体内の上向き強度は式(3.20)から次式のように簡単
化される． 
 
𝑰+(0, 𝜇𝑠 , 𝜙𝑠) ≈
𝑒
−𝜅𝑒𝑠𝑑(1+
𝜇𝑠
𝜇𝑡
)
4𝜋
𝑮(𝜇𝑠 , −𝜇𝑖 , 𝜙𝑠 −𝜙𝑖)𝑻𝑡1(−𝜇𝑡 , −𝜇𝑖)𝑰0 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ +
𝜅𝑠
4𝜋𝜅𝑒
(1
− 𝑒
−
𝜅𝑒𝑠𝑑(𝜇𝑠+𝜇𝑡)
𝜇𝑡 )
𝑷(𝜇𝑠 , −𝜇𝑡 , 𝜙𝑠 −𝜙𝑖)
(𝜇𝑠 + 𝜇𝑡)
𝜇𝑡𝑻𝑡1(−𝜇𝑡 ,−𝜇𝑖)𝑰0 
(3.22) 
ここまでコヒーレント散乱またはインコヒーレント散乱を生起する平面または粗面につ
いて検討してきたが，より一般的な問題は境界面での散乱が部分的にコヒーレント散乱で
あったりインコヒーレント散乱であったりする場合である．それは，𝑺𝑡 = 𝑺𝑡
𝑐 + 𝑺𝑡
𝑛と𝑮 =
𝑮𝑐 +𝑮𝒏として表すことができ，添え字 c はコヒーレント散乱，n はインコヒーレント散乱
であることを示す．散乱位相行列のコヒーレント成分は近似して下式となる． 
 
𝑺𝑡
𝑐(𝜇, 𝜇𝑖 , 𝜙 − 𝜙𝑖) ≈ 4π𝐿𝑡1(−𝜇,−𝜇𝑖)𝑻𝑡1(−𝜇,−𝜇𝑖)𝛿(𝜇 − 𝜇𝑡)𝛿(𝜙 − 𝜙𝑖) 
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(3.23) 
ここで，上部境界での損失係数は𝐿𝑡1(−𝜇,−𝜇𝑖) = exp⁡[−𝜎1
2(𝑘𝑟𝑡𝜇 − 𝑘𝑟𝜇𝑖)
2]であり，𝜎1は上部
境界の粗度高さ，𝑘𝑟と𝑘𝑟𝑡はそれぞれ大気中および媒体内の波数実部である．𝜎2と𝑹をそれぞ
れ下部境界の粗度高さと反射率とすると，下部境界での損失係数は 𝐿𝑟(𝜇𝑠 , −𝜇, ) =
exp⁡[−𝜎2
2𝑘𝑟𝑡
2 (𝜇𝑠
2 + 𝜇2)]となる，𝑮のコヒーレント成分は近似して下式となる． 
 
𝑮𝑐(𝜇𝑠 , 𝜇, 𝜙𝑠 −𝜙) ≈ 4π𝐿𝑟(𝜇𝑠 , −𝜇)𝑹(𝜇𝑠 ,−𝜇)𝛿(𝜇𝑠 , −𝜇)𝛿(𝜙𝑠 − 𝜙) 
(3.24) 
ここで扱っている散乱問題の概念図を図 3-9 に示した．減衰要素を除いて式(3.23)(3.24)は
平面境界に対応した同様の形式となっている．ゆえにコヒーレント散乱は，境界面粗度の影
響として表される損失係数𝐿𝑟(𝜇𝑠 , −𝜇)，𝐿𝑡1(−𝜇, −𝜇𝑖)による反射および透過係数を持つ平面の
反射と透過問題として考えることができる．より一般的な条件においては，媒体内への入射
強度は 2 つの項で表され，式(3.23)を用いて式(3.19)を修正することで次式として得られる． 
 
𝑰−(𝑧) ≈ 𝑒𝜅𝑒𝑠𝑧 (
1
4𝜋
𝑺𝑡(−𝜇𝑠, −𝜇𝑖 , 𝜙𝑠 −𝜙𝑖) + 𝑻𝑡1(−𝜇, −𝜇𝑖)𝛿(𝜇 − 𝜇𝑡)𝛿(𝜙 − 𝜙𝑖)𝐿𝑡1(−𝜇,−𝜇𝑖)) 𝑰0 
(3.25) 
 
図 3-9  層境界におけるコヒーレント散乱とインコヒーレント散乱の概念図 
 (Fung[115] より引用) 
 
次に式(3.20)においてコヒーレント成分とインコヒーレント成分の寄与を含めたより詳細
な形式を検討するために式(3.25)を適用する．式(3.20)の第 1 項𝑰𝑔は下部境界における入射強
度の散乱を表している．これを以下のように 4 つの項に展開する． 
 
𝑰𝑔(𝜇𝑠 , 𝜙𝑠) =
𝑒−𝜅𝑒𝑠𝑑
42𝜋2
∫ ∫ (𝑮𝑐 +𝑮𝒏)𝑒−𝜅𝑒𝑑 𝜇⁄ (𝑺𝑡
𝑐 + 𝑺𝑡
𝑛)𝑰0𝑑𝜇𝑑𝜙
1
0
2𝜋
0
 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ =
𝑒−𝜅𝑒𝑠𝑑
42𝜋2
∫ ∫ 𝑮𝒏(𝜇𝑠 , −𝜇, 𝜙𝑠 − 𝜙)𝑒
−𝜅𝑒𝑑 𝜇⁄ 𝑺𝑡
𝑛(−𝜇, −𝜇𝑖 , 𝜙 − 𝜙𝑖)𝑰0𝑑𝜇𝑑𝜙
1
0
2𝜋
0
 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ +
𝑒−𝜅𝑒𝑠𝑑(1+𝜇𝑠 𝜇𝑡⁄ )
4𝜋
𝑮𝒏(𝜇𝑠 ,−𝜇𝑡 , 𝜙𝑠 − 𝜙𝑖)𝐿𝑡1(−𝜇𝑡 ,−𝜇𝑖)𝑻𝑡1(−𝜇𝑡 ,−𝜇𝑖)𝑰0 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ +
𝑒−2𝜅𝑒𝑠𝑑
4𝜋
𝑹(𝜇𝑠 ,−𝜇𝑠)𝐿𝑟(𝜇𝑠 , −𝜇𝑠)𝑺𝑡
𝑛(−𝜇𝑠 ,−𝜇𝑖 , 𝜙𝑠 −𝜙𝑖)𝑰0 
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⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ +𝑒−𝜅𝑒𝑠𝑑(1+𝜇𝑠 𝜇𝑡⁄ )𝐿𝑟𝐿𝑡1𝑹(𝜇𝑠 ,−𝜇𝑡)𝑻𝑡1(−𝜇𝑡 ,−𝜇𝑖)𝛿(𝜇𝑠 − 𝜇𝑡)𝛿(𝜙𝑠
−𝜙𝑖)𝑰0 
(3.26) 
この第 1 項は表面境界が非常に粗い場合に支配的であり，第 4 項は境界表面が滑らかで
大気と媒体の比誘電率の差が小さい場合に支配的となるが，一般的には全ての項を扱わな
ければならない．ここで，𝐿𝑟と𝐿𝑡1の変数は𝑹(𝜇𝑠 , −𝜇𝑡)と𝑻𝑡1(−𝜇𝑡 ,−𝜇𝑖)の変数と一致するため
以降省略して表記する． 
続いて，式(3.20)の第 2 項𝑰𝑣は媒体の体積散乱を表しており，以下のように 2 つの項に展
開する． 
 
𝑰𝑣(𝜇𝑠 , 𝜙𝑠) =
𝜅𝑠
4𝜋𝜅𝑒
(1 − 𝑒−𝜅𝑒𝑠𝑑(𝜇𝑠+𝜇𝑡) 𝜇𝑡⁄ )
𝑷(𝜇𝑠 , −𝜇𝑡 , 𝜙𝑠 −𝜙𝑖)
(𝜇𝑠 + 𝜇𝑡)
𝜇𝑡𝐿𝑡1𝑻𝑡1(−𝜇𝑡 ,−𝜇𝑖)𝑰0 
⁡ +
𝜅𝑠
16𝜋2𝜅𝑒
∫ ∫ (1− 𝑒−𝜅𝑒𝑠𝑑(𝜇𝑠+𝜇) 𝜇⁄ )
1
0
2𝜋
0
𝑷(𝜇𝑠 , −𝜇, 𝜙𝑠 −𝜙)
(𝜇𝑠 + 𝜇)
𝜇𝑺𝑡
𝑛(−𝜇,−𝜇𝑖 , 𝜙 − 𝜙𝑖)𝑰0𝑑𝜇𝑑𝜙 
(3.27) 
式(3.27)は，滑らかな上部境界とその境界において比誘電率の差が小さい場合には第 1 項
だけが重要となり，境界が粗い場合は第 2 項だけが必要となる．そのような簡単化は一般的
には可能とは言えないが，大気との比誘電率の差が小さい植生媒体や乾燥した積雪層では
良い結果が得られる．一方，大気との比誘電率の差が大きい海氷や湿った土壌では満足な評
価は難しいが，表面散乱と体積散乱の相対的な寄与についての理解を深めるのに役立つ． 
 表面-体積散乱の相互作用 
積雪層のように比誘電率が小さい不均質層では，ほとんどのエネルギーが層内にコヒー
レントの状態で透過する．乾いた積雪層では消散される割合が小さいため透過したエネル
ギーは積雪-土壌境界または積雪-氷板境界に到達する．この場合，表面-体積境界での相互作
用についての検討が必要となる．これは，式(3.16)で表される下向き強度に式(3.23)を導入し
て簡単化して次式が得られる． 
 
=
𝜅𝑠
4𝜋
∫ ∫
𝜇(𝑒𝜅𝑒𝑠𝑧 − 𝑒𝜅𝑒𝑧 𝜇⁄ )
𝜅𝑒(𝜇𝑠 − 𝜇)
𝑷(−𝜇𝑠 , −𝜇, 𝜙𝑠 −𝜙)𝐿𝑡1𝑇𝑡1(−𝜇,−𝜇𝑖)𝛿(𝜇 − 𝜇𝑡)𝛿(𝜙 − 𝜙𝑖)𝑰0𝑑𝜇𝑑𝜙
1
0
2𝜋
0
 
=
𝜅𝑠
4𝜋
𝜇𝑡(𝑒
𝜅𝑒𝑠𝑧 − 𝑒𝜅𝑒𝑧 𝜇𝑡⁄ )
𝜅𝑒(𝜇𝑠 − 𝜇𝑡)
𝑷(−𝜇𝑠 , −𝜇𝑡 , 𝜙𝑠 −𝜙𝑖)𝐿𝑡1𝑇𝑡1(−𝜇𝑡 ,−𝜇𝑖)𝑰0 
(3.28) 
媒体内の体積散乱による下向き強度の下部境界でのコヒーレント反射が上部境界での上
向き強度を生み出すような相互作用は，簡単に決定される．媒体内における上部境界への入
射方向を𝜃0，𝜙0とし，𝜇0 = cos 𝜃0，𝜅𝑒0 = 𝜅𝑒/ cos 𝜃0と定義すると，z = 0 における上向き強度
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は次式で表される． 
 
𝐼𝑣𝑔
+ (0, 𝜇0) = 𝑒
−𝑘𝑒0𝑑𝐿𝑟𝑅(𝜇0, −𝜇0)
𝜅𝑠
4𝜋
𝜇𝑡(𝑒
−𝜅𝑒0𝑑 − 𝑒−𝜅𝑒𝑑 𝜇𝑡⁄ )
𝜅𝑒(𝜇0 − 𝜇𝑡)
 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ 𝑷(−𝜇0, −𝜇𝑡 , 𝜙0 − 𝜙𝑖)𝐿𝑡1𝑇𝑡1(−𝜇𝑡 ,−𝜇𝑖)𝑰0 
(3.29) 
この散乱プロセスは図 3-10(a)で示され，図 3-10(b)で表される同じようなプロセスを合わ
せたトータルの相互作用項は次式となる． 
 
𝐼𝑣𝑔
+ (0, 𝜇0) = 𝑒
−𝑘𝑒0𝑑𝐿𝑟𝑅(𝜇0, −𝜇0)
𝜅𝑠
4𝜋
𝜇𝑡(𝑒
−𝜅𝑒0𝑑 − 𝑒−𝜅𝑒𝑑 𝜇𝑡⁄ )
𝜅𝑒(𝜇0 − 𝜇𝑡)
 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ 𝑷(−𝜇0, −𝜇𝑡 , 𝜙0 − 𝜙𝑖)𝐿𝑡1𝑇𝑡1(−𝜇𝑡 ,−𝜇𝑖)𝑰0 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ +𝑒−𝑘𝑒0𝑑𝐿𝑟𝑅(𝜇𝑡 , −𝜇𝑡)
𝜅𝑠
4𝜋
𝜇𝑡(𝑒
−𝜅𝑒0𝑑 − 𝑒−𝜅𝑒𝑑 𝜇𝑡⁄ )
𝜅𝑒(𝜇0 − 𝜇𝑡)
𝑷(𝜇0, 𝜇𝑡 , 𝜙0
−𝜙𝑡)𝐿𝑡1𝑇𝑡1(−𝜇𝑡 ,−𝜇𝑖)𝑰0⁡  
(3.30) 
 
図 3-10 媒体内における体積-表面散乱相互作用の概念図 (Fung[115] より引用) 
 不均質層からの全散乱強度 
不規則な境界を持つ不均質層からの全散乱強度は 2 つの要素がある．一つ目は上部の不
規則境界での散乱から生じるもの，二つ目は例えば式(3.26)(3.27)(3.30)で表されるような不
均質媒体内で生じ大気側に伝達されるものである．これらは，まとめて次式で表される． 
 
𝑰(𝜇𝑠 , 𝜙𝑠) =
1
4𝜋
𝑺𝑠(𝜇𝑠 , 𝜇𝑖 , 𝜙𝑠 − 𝜙𝑖)𝑰0 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ +
1
4𝜋
∫ ∫ 𝑺𝑡(𝜇𝑠 , 𝜇, 𝜙𝑠 − 𝜙)[𝑰𝑣(𝜇, ϕ) + 𝑰𝒈(𝜇, ϕ) + 𝑰𝑣𝑔(𝜇, ϕ)]
1
0
𝑑𝜇𝑑𝜙
2𝜋
0
 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ≡ 𝑰𝑠 + 𝑰𝑣𝑡 + 𝑰𝑔𝑡 + 𝑰𝑣𝑔𝑡  
(3.31) 
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図 3-11  式(3.31)の概念図 
 
この式は 4 つの散乱強度項を含んでいる．𝑰𝑠は上部境界面からの散乱強度，𝑰𝑣𝑡は主に媒
体内の体積散乱による伝達強度，𝑰𝑔𝑡は主に下部境界での散乱による伝達強度，𝑰𝑣𝑔𝑡は表面-
体積散乱の相互作用によるものである．ここで，コヒーレントとインコヒーレントの両方の
散乱を扱うために，𝑺𝑡を 2 つの項に分ける．ここでは，位相行列の変数が媒体内から大気側
に向かう方向を正としていることに注意する．そして，媒体内から大気への伝達に伴う損失
係数を𝐿1𝑡 = 𝑒𝑥𝑝[−𝜎1
2(𝑘𝑟𝜇𝑠 − 𝑘𝑟𝑡𝜇)
2]とおくと，𝑺𝑡は次式のように展開される． 
 
𝑺𝑡 = 𝑺𝑡
𝑛(𝜇𝑠 , 𝜇, 𝜙𝑠 − 𝜙) + 4π𝑻1𝑡(𝜇𝑠 , 𝜇)𝛿(𝜇 − 𝜇0)𝛿(𝜙 − 𝜙𝑠)𝐿1𝑡  
(3.32) 
ここで，𝜇0 = cos 𝜃0，𝜇𝑠 = cos 𝜃𝑠などで表され𝑻1𝑡(𝜇𝑠 , 𝜇)に関係する角度は，𝑘 sin𝜃𝑠 =
𝑘𝑡 sin 𝜃0といったスネルの法則と関連付けられる． 
 媒体上部における直接表面散乱項と体積散乱項 
式(3.31)の𝑰𝑣𝑡 + 𝑰𝑔𝑡を式(3.32)で置き換えると下式が得られる． 
 
𝑰𝑣𝑡(𝜇𝑠 , 𝜙𝑠) + 𝑰𝑔𝑡(𝜇𝑠 , 𝜙𝑠) = 𝑻1(𝜇𝑠 , 𝜇0)𝐿1𝑡[𝑰𝑣(𝜇0, 𝜙𝑠) + 𝑰𝒈(𝜇0, 𝜙𝑠)] 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ +
1
4𝜋
∫ ∫ 𝑺𝑡
𝑛(𝜇𝑠 , 𝜇, 𝜙𝑠
1
0
2𝜋
0
−𝜙)[𝑰𝑣(𝜇, ϕ) + 𝑰𝒈(𝜇, ϕ)]𝑑𝜇𝑑𝜙 
(3.33) 
この 2 つの項は，不均質層から大気層への直接散乱の寄与を説明している．式(3.26)の𝑰𝑔
と式(3.27)の𝑰𝑣は 2 つの項を持ち二重積分が含まれる．したがって式(3.31)を展開すると，2
つの四重積分，6 つの二重積分，4 つの代数項を持つことになる． 
次に式(3.33)に示した𝑰𝑣𝑡(𝜇𝑠 , 𝜙𝑠)と𝑰𝑔𝑡(𝜇𝑠 , 𝜙𝑠)を別々に検討する． 
 
＜体積散乱項＞ 
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𝑰𝑣𝑡(𝜇𝑠 , 𝜙𝑠) = 𝑻1𝑡(𝜇𝑠 , 𝜇)𝐿1𝑡{
𝜅𝑠
4𝜋𝜅𝑒
{1 − exp [−
𝜅𝑒𝑑(𝜇0 + 𝜇𝑡)
𝜇𝑡𝜇0
]} 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡
𝑷(𝜇0, −𝜇𝑡 , 𝜙𝑠 − 𝜙𝑖)
(𝜇0 + 𝜇𝑡)
𝜇𝑡𝐿𝑡1𝑻𝑡1(−𝜇𝑡 ,−𝜇𝑖)𝑰0 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ +
𝜅𝑠
16𝜋2𝜅𝑒
∫ ∫ {1 − exp [−
𝜅𝑒𝑑(𝜇0 + 𝜇)
𝜇𝜇0
]}
1
0
2𝜋
0
 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡
𝑷(𝜇0, −𝜇, 𝜙𝑠 − 𝜙)
(𝜇0 + 𝜇)
𝜇𝑺𝑡
𝑛(−𝜇,−𝜇𝑖 , 𝜙 − 𝜙𝑖)𝑰0𝑑𝜇𝑑𝜙} 
 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ +
1
4𝜋
∫ ∫ 𝑺𝑡
𝑛(𝜇𝑠 , ?̅?, 𝜙𝑠 − ?̅?){
𝜅𝑠
4𝜋𝜅𝑒
{1 − exp [−
𝜅𝑒𝑑(?̅? + 𝜇𝑡)
𝜇𝜇𝑡
]}
1
0
2𝜋
0
 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡
𝑷(?̅?, −𝜇𝑡 , ?̅? − 𝜙𝑖)
(𝜇 + 𝜇𝑡)
𝜇𝑡𝐿𝑡1𝑻𝑡1(−𝜇𝑡,−𝜇𝑖)𝑰0 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ +
𝜅𝑠
16𝜋2𝜅𝑒
∫ ∫ {1 − exp [−
𝜅𝑒𝑑(?̅? + 𝜇)
𝜇?̅?
]}
1
0
2𝜋
0
 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡
𝑷(?̅?, −𝜇, ?̿? − 𝜙)
(?̅? + 𝜇)
𝜇𝑺𝑡
𝑛(−𝜇,−𝜇𝑖 , 𝜙 − 𝜙𝑖)𝑰0𝑑𝜇𝑑𝜙}𝑑?̅?𝑑?̅? 
(3.34) 
この式では，すべての項が散乱アルベド𝜅𝑠 𝜅𝑒⁄ に比例しており，媒体からの体積散乱を表
している．散乱アルベドが小さい場合，𝑰𝑣𝑡(𝜇𝑠, 𝜙𝑠)は重要でなくなる．はじめの 2 項の散乱
プロセスは図 3-12 に示したとおりであり，左図が第 1 項，右図が第 2 項に対応する．媒体
に侵入する伝達強度は，第 1 項においてはコヒーレント，第 2 項においてはインコヒーレ
ントである．媒体内の強度伝達の際，適切な量の減衰を伴う媒体の不均質性によるインコヒ
ーレントな散乱ののちに，大気に戻る伝達は両項ともにコヒーレントである．図ではコヒー
レント過程を平面境界，インコヒーレント過程を不規則境界で表している． 
残りの 2 項（第 3-4 項）も同様に図示できるが，入射強度がそのまま大気側に戻り，とも
にインコヒーレントな伝達であるということが，第 1-2 項と異なる点である． 
 
 
図 3-12  体積散乱項の散乱過程 (Fung[115] より引用) 
（𝑰𝑐はコヒーレント伝達強度，𝑰𝑛はインコヒーレント伝達強度） 
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＜下部境界での表面散乱項＞ 
𝑰𝑔𝑡(𝜇𝑠 , 𝜙𝑠)に含まれる項は，大気に戻っていくコヒーレントとインコヒーレントの項に分
けられ，それぞれのケースで４つの項を持つ． 
 
𝑰𝑔𝑡(𝜇𝑠 , 𝜙𝑠) = 𝑻1(𝜇𝑠 , 𝜇0)𝐿1𝑡{⁡
𝑒−𝜅𝑒0𝑑
42𝜋2
∫ ∫ 𝑮𝒏(𝜇0,−𝜇, 𝜙𝑠 −𝜙)
1
0
2𝜋
0
 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ 𝑒−𝜅𝑒𝑑 𝜇⁄ 𝑺𝑡
𝑛(−𝜇, −𝜇𝑖 , 𝜙 − 𝜙𝑖)𝑰0𝑑𝜇𝑑𝜙 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ +
𝑒−𝜅𝑒0𝑑(1+𝜇0 𝜇𝑡⁄ )
4𝜋
𝑮𝒏(𝜇0, −𝜇𝑡 , 𝜙𝑠 −𝜙𝑖)𝐿𝑡1𝑻𝑡1(−𝜇𝑡 ,−𝜇𝑖)𝑰0 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ +
𝑒−2𝜅𝑒0𝑑
4𝜋
𝑹(𝜇0, −𝜇0)𝐿𝑟𝑺𝑡
𝑛(−𝜇0, −𝜇𝑖 , 𝜙𝑠 − 𝜙𝑖)𝑰0⁡ } 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ +𝑻1𝑡(𝜇𝑖 , 𝜇𝑡)𝐿1𝑡𝑒
−2𝜅𝑒𝑡𝑑𝐿𝑟𝐿𝑡1𝑹(𝜇𝑡 ,−𝜇𝑡)𝑻𝑡1(−𝜇𝑡, −𝜇𝑖)𝛿(𝜙𝑠 − 𝜙𝑖)𝑰0 
 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ +
1
4𝜋
∫ ∫ 𝑺𝑡
𝑛(𝜇𝑠 , ?̅?, 𝜙𝑠 − ?̅?)
1
0
2𝜋
0
{⁡
𝑒
−𝜅𝑒(
𝑑
?̅?
)
42𝜋2
∫ ∫ 𝐺𝑛(?̅?,−𝜇, ?̅? − 𝜙)
1
0
2𝜋
0
 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ 𝑒−𝜅𝑒𝑑 𝜇⁄ 𝑺𝑡
𝑛(−𝜇, −𝜇𝑖 , 𝜙 − 𝜙𝑖)𝑰0𝑑𝜇𝑑𝜙 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ +
𝑒−𝜅𝑒𝑡𝑑(1+𝜇𝑡 ?̅?⁄ )
4𝜋
𝑮𝒏(?̅?, −𝜇𝑡 , ?̅? − 𝜙𝑖)𝐿𝑡1𝑻𝑡1(−𝜇𝑡 ,−𝜇𝑖)𝑰0 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ +
𝑒
−2𝜅𝑒(
𝑑
?̅?
)
4𝜋
𝑹(?̅?, −?̅?)𝐿𝑟𝑺𝑡
𝑛(−?̅?,−𝜇𝑖 , ?̅? − 𝜙𝑖)𝑰0⁡ }𝑑?̅?𝑑?̅? 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ +
1
4𝜋
𝑺𝑡
𝑛(𝜇𝑠 , 𝜇𝑖 , 𝜙𝑠 −𝜙𝑖)𝑒
−2𝜅𝑒𝑡𝑑𝐿𝑟𝐿𝑡1𝑹(𝜇𝑡 , −𝜇𝑡)𝑻𝑡1(−𝜇𝑡,−𝜇𝑖)𝑰0 
(3.35) 
式(3.35)の第 1-4 項は，図 3-13 に示すような大気側に戻るコヒーレントな散乱伝達過程で
ある．図の(a)から(d)は，式(3.35)の第 1 項から第 4 項に対応している．第 4 項は純粋なコヒ
ーレントの項であり，ゆえに鏡面反射成分のみの寄与となる．第 1-3 項は，インコヒーレン
ト散乱過程を含んでおり，ゆえにあらゆる方向の成分に寄与している．第 1 項は 2 つのイ
ンコヒーレント散乱過程を含んでいるため，コヒーレント成分が小さい場合に支配的とな
る．逆に，境界面が比較的滑らかまたは媒体の比誘電率が小さい場合はコヒーレント成分が
大きくなるため，第 1 項は重要でなくなる． 
 
 
図 3-13  式(3.35)の第 1-4 項で表される散乱過程 (Fung[115] より引用) 
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（コヒーレント過程を平面境界，インコヒーレント過程を不規則境界で表している） 
 
式(3.35)の第 5-8 項の散乱過程は，大気側に戻る伝達過程がインコヒーレントであるほか
は図 3-13 と同様である．式(3.35)のすべての項は媒体内での減衰と下部境界からの散乱強
度に依存する．したがって，媒体内での損失が大きい，または下部境界の不連続性が小さい
場合（半無限媒体），これらは重要でなくなる． 
多くのケースにおいて，式(3.34)(3.35)のいくつかの項は無視できる．たとえば，植生層や
乾いた積雪層では上部境界面を無視できるであろうし，雲の層であれば上下どちらの境界
面も無視できる． 
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 媒体上部における表面-体積散乱の相互作用項 
式(3.29)から，上部境界面から大気へのコヒーレントな伝達強度は，次式で表される． 
 
𝑰𝑣𝑔
+ (0, 𝜇𝑠) = 𝐿1𝑡(𝜇𝑠 , 𝜇0)𝑇1𝑡(𝜇𝑠 , 𝜇0)𝐿𝑟(𝜇0, −𝜇0)𝑅(𝜇0, −𝜇0)
𝜅𝑠𝜇𝑡𝑒
−2𝜅𝑒0𝑑
4𝜋𝜅𝑒(𝜇0 − 𝜇𝑡)
 
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ [1 − 𝑒−𝜅𝑒𝑑(𝜇0−𝜇𝑡)/(𝜇𝑡𝜇0)]𝑷(𝜇0, 𝜇𝑡 , 𝜙0
− 𝜙𝑖)𝐿𝑡1(−𝜇𝑡 ,−𝜇𝑖)𝑇𝑡1(−𝜇𝑡 ,−𝜇𝑖)𝑰0 
(3.36) 
注意したいのは，この項では媒体の比誘電率が小さいと仮定し，コヒーレントな反射と伝
達のみを扱っていることである．もし比誘電率が大きい場合はこの項は支配的ではなくな
り，コヒーレント成分とインコヒーレント成分の両方を扱わなければならない． 
ここで後方散乱を考える場合，𝜇𝑠 = 𝜇𝑖，𝜇0 = 𝜇𝑡となるため，式(3.36)において下式のよう
な簡略化が可能となる． 
 
𝜇𝑡{[1 − 𝑒
−
𝜅𝑒𝑑(𝜇0−𝜇𝑡)
(𝜇𝑡𝜇0) ] /(𝜇0 − 𝜇𝑡)} ≈ 𝜅𝑒𝑑/𝜇0 
𝐿1𝑡(𝜇𝑖 , 𝜇𝑡) = 𝐿𝑡1(−𝜇𝑡 , −𝜇𝑖) = 𝐿𝑡  
𝑇1𝑡(𝜇𝑖 , 𝜇𝑡) = 𝑇𝑡1(−𝜇𝑡 , −𝜇𝑖) = 𝑇𝑡  
 
したがって，式(3.36)は下式のような簡略化できる． 
 
𝑰𝑣𝑔
+ (0, 𝜇𝑖) = (𝐿𝑡𝑇𝑡)
2𝐿𝑟𝑅(𝜅𝑠/𝜅𝑒)(𝜅𝑒𝑑/𝜇𝑡)𝑒
−2𝜅𝑒𝑡𝑑𝑷(−𝜇0, −𝜇𝑡 , 𝜙0 − 𝜙𝑖)𝑰0/(4𝜋) 
(3.37) 
式(3.30)の場合と同様に，表面-体積散乱の相互作用による全後方散乱強度は式(3.37)の 2
倍で与えられる． 
𝑰𝑣𝑔𝑡 = 2𝑰𝑣𝑔
+ (0, 𝜇𝑖) 
(3.38) 
 本章のまとめ 
本章では，マイクロ波散乱，特に体積散乱を記述するための放射伝達方程式の一次近似に
よる定式化について述べた．この定式化では，媒体表面での表面散乱，媒体内部での体積散
乱，媒体下部境界での散乱，そしてこれら表面散乱と体積散乱の相互作用のそれぞれの項を
導出した．また，それぞれの散乱過程のにおいてコヒーレント成分，インコヒーレント成分
についても考慮した．この結果，不均質層からの全散乱強度は次式で表すことができる． 
 
𝑰(𝜇𝑠 , 𝜙𝑠) = 𝑰𝑠 + 𝑰𝑣𝑡 + 𝑰𝑔𝑡 + 𝑰𝑣𝑔𝑡  
⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ ⁡ =
1
4𝜋
𝑺𝑠(𝜇𝑠 , 𝜇𝑖 , 𝜙𝑠 −𝜙𝑖)𝑰0 + 𝑰𝑣𝑡(𝜇𝑠 , 𝜙𝑠) + 𝑰𝑔𝑡(𝜇𝑠 , 𝜙𝑠) + 2𝑰𝑣𝑔
+ (0, 𝜇𝑖) 
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(3.39) 
 
なお，表面散乱強度𝑰𝑠については，先述したように本研究ではより適用範囲の広い IEM を
用いている．比誘電率が非常に大きい水が多く含まれる湿潤土壌の場合は，本章で媒体とし
て扱った土壌の比誘電率が大きくなるため表面散乱が支配的となる．しかし，乾燥土壌にお
いてマイクロ波は土壌内部まで侵入し土壌粒子による体積散乱や減衰を生じるため，本章
3.2 項で述べた放射伝達による体積散乱過程が重要となる．したがって表面散乱を説明する
IEM と体積散乱を説明する放射伝達方程式，これらを組み合わせることによって乾燥土壌
から湿潤土壌までより適切にマイクロ波散乱を評価することが可能となる． 
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4章  アルゴリズム実現のための現地観測 
本章では，まず本研究で使用する多偏波 SAR である ALOS/PALSAR の概要，そして
ALOS/PALSAR が採用している L バンドの特徴を説明する．次に前章で提案したアルゴリ
ズムの実現に向けて現地観測解析フローに沿って実施した現地観測の内容と取得データの
整理結果について説明する． 
 
 ALOS/PALSARの概要 
本研究では，宇宙航空研究開発機構(JAXA)によって投入された陸域観測技術衛星「だい
ち」(ALOS: Advanced Land Observing Satellite )に搭載されたフェーズドアレイ方式 L バンド
合成開口レーダ(PALSAR: Phased array L-band Synthetic Aperture Radar)で取得されたデータを
用いてアルゴリズム開発および解析を行った．ALOS は PALSAR の他にパンクロマチック
立体視センサ(PRISM)，高性能可視近赤外放射計 2 型(AVNIR-2)を搭載しており，これらの
センサを用いて，2006 年 1 月の打ち上げから 2011 年 5 月の運用終了まで，膨大なデータを
取得した． 
 
図 4-1  ALOS/PALSARの外観と観測イメージ（JAXA webページより引用） 
 性能，仕様，運用 
ALOS は軌道傾斜角 98.16 度の太陽同期準回帰軌道で地球を周回しており，回帰日数は 46
日である．PALSAR は ALOS の進行方向に対して右側を観測している．使用しているマイ
クロ波は，L バンドで周波数は 1.270 GHz ，波長は 23.6 cmである． 
PALSAR の大きな特徴は，観測角（オフナディア角）が可変で，多偏波同時観測が可能で
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あることである．観測角が可変であることにより，緊急時の観測に柔軟に対応でき，また観
測幅 250～350 kmの広域観測モード(ScanSAR)での観測が可能となっている．多偏波同時観
測モード(PLR)は実験モードの位置づけではあるが，L バンドの衛星 SAR では世界唯一の仕
様である．PALSAR は，PLR と ScanSAR の他，高分解能単偏波観測モード(FBS)，と高分解
能 2 偏波観測モード(FBD)の 4 つのモードを持っており，運用計画に基づいて各々の観測モ
ードが運用されている． 
表 4.1 に PALSAR の観測モードと各々の仕様を示した．各観測モードの使用偏波やオフ
ナディア角は複数の組み合わせが可能であるが，主な仕様を示している．空間分解能は，実
際はアジマス方向（衛星進行方向）とレンジ方向（マイクロ波照射方向）で異なるが，ここ
では本研究で使用している両方向の空間分解能を同じにして地表面に投影したレベル 1.5
成果物のグリッドサイズを示している． 
 
表 4.1 PALSARの観測モード一覧 
Observation mode Polarization 
Swath 
(Of nadir angle) 
Resolution 
FBS 
(Single-polarization) 
HH 
70km 
(34.3 deg.) 
6.25 m 
FBD 
(Dual-polarization) 
HH + HV 
70km 
(34.3 deg.) 
12.5 m 
ScanSAR 
(Single-polarization) 
HH 
350km 
(27.1 deg.) 
100 m 
PLR 
(Full-Polarization) 
HH + HV + VH + VV 
30km 
(21.5 deg.) 
12.5 m 
Frequency: L-band (1.27 GHz) 
Wave length: 23.6 cm 
Revisit cycle: 46 days 
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図 4-2  各モードの画像取得範囲（ディセンディング軌道） 
 
 取得データの仕様 
本研究で使用する PALSAR データは，レベル 1.5 の Geo-coded データである．このデータ
は GRS80 楕円体面（標高 0m）に投影され UTM 座標系の位置情報を持っている．この位置
精度は JAXA の報告[114] によると全世界に配置した 572 点の基準点において GPS 計測位
置との二乗平均平方根誤差で FBS，FBD，PLR では 7.8 m，ScanSAR では 70 mとなってお
り，概ね１画素以内の幾何学精度となっている． 
しかし，これらデータは GRS80 楕円体面（標高 0m）に投影されているため，サイドルッ
キングレーダである PALSAR では，高標高地域でフォアショートニングの影響を受け実際
の位置よりもニアレンジ側（衛星直下に近づく方向）の位置情報を持っている．このため位
置情報をファーレンジ側（衛星直下から離れる方向）に補正する必要が生じる．ただし，山
岳地域など同じシーンの中で大きく標高が変化する場合は，局地的なフォアショートニン
グやレイオーバーといった幾何補正で取り除くことが困難な誤差が生じる．そのため，本研
究の解析領域は標高変化の少ない広い平地を選定し，また DEM から得られる標高と地形勾
配で基準を設けて解析対象外（マスク処理）としている． 
 オフナディア角と入射角の関係 
入射角は，後方散乱係数に寄与するパラメータの一つで，図 4-3の θicで示したように SAR 
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衛星から照射されるマイクロ波の方向ベクトルと観測点の法線ベクトルが成す角度であり，
地球の曲率を考慮して求められる．シーンセンターの入射角は，PALSAR データのメタデー
タとして格納されているシーンセンターと地心の距離 r と衛星高度 S，オフナディア角 θnか
ら求めることができる．航空機 SAR の場合は，オフナディア角と入射角で大きな差はない
が，衛星 SAR の場合は異なってくる．なお，各画素の入射角はシーンセンターからの距離
と標高を考慮する事で得られる． 
𝜃𝑖𝑐 = sin
−1((1 + 𝑆/𝑟)sin 𝜃𝑛) 
(4.1) 
 
 
図 4-3  局地入射角 
 
 各観測モードにおける入射角の範囲 
PALSAR の各モードにおける入射角範囲のシミュレーション結果を表 4.2 に示した．入
射角はオフナディア角と観測幅に依存することから同じ仕様である FBS と FBD では 36.5
度～40.8 度，PLR では 22.8 度～25.2 度，ScanSAR では 15.8 度～42.1 度である．入射角のレ
ンジは，FBS/FBD，PLR，ScanSAR それぞれで 4.3 度，2.4 度，26.3 度であり，観測幅が広
い ScanSAR では入射角レンジが非常に大きくなっている． 
実際に解析に用いる入射角は地形勾配を考慮した局地入射角である．局地入射角は，衛星
から照射されるマイクロ波の方向ベクトルと，地形の法線ベクトルとの外積から求めるこ
とができる．地形傾斜による法線ベクトルは，DEM（Degital Elevation model：デジタル標高
データ）から計算できる地形の傾斜角と傾斜方向から求められる[120] [121] ． 
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表 4.2  PALSARの各観測モードにおける入射角範囲のシミュレーション結果 
 
 
 後方散乱係数への変換 
レベル 1.5 の標準処理成果物であるピクセルカウント値（DN：Digital Number）は振幅表
現の整数データであり，DN 値からデジベル単位の後方散乱係数（σ0 [dB])への変換は，JAXA
から報告されている校正係数 CF = -83.0 を用いて，次式から求められる． 
 
𝜎0⁡ [dB] = 10 ∙ log10〈DN
2〉 + CF 
(4.2) 
また，平均化や入射角補正に用いる実数（パワー表現）の後方散乱係数は，次式で変換で
きる． 
 
𝜎0 = 10𝐶𝐹/10 ∙ 𝐷𝑁2 
(4.3) 
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 現地観測解析フロー 
現地観測を実施するに際し，まず地質や土地利用が比較的均一な対象地域を定め，現地土
壌の特徴を確認し，多偏波 PALSAR との同期観測から対象地域の土壌パラメータを同定す
る．そして，多偏波 PALSAR で推定される土壌水分と粗度を検証し，次に単偏波 PALSAR
から推定される土壌水分を検証する． 
本章では現地観測方法と観測データの整理結果を示し，PALSAR との同期観測による解
析は次章で説明する． 
 
 
図 4-4 現地観測解析フロー 
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 現地観測 
 対象地域の設定 
 カンボジアの選定について 
本研究では，カンボジアの水田地域を対象としてアルゴリズム開発を進めた．カンボジア
は，国土面積が日本の半分程度であるが約 3 割が農地として利用され，その 9 割もが主食
となる米を生産する水田である．カンボジアの気候は，大きく 5 月中旬～10 月の雨季と 11
月～3 月中旬の乾季に分かれている．雨季にはスコールが頻繁に発生し大地を潤すが，乾季
には 1 ヶ月間降水がない状況も起こる．水田は，雨季の降水のみに頼る「天水稲作(rainfed 
rice)」の天水田が多くを占めているが，灌漑施設の整備も進められてきており乾季の稲作も
一部で行われている．また，トンレサップ湖の湖畔部では 10 mにも及ぶ雨季と乾季の水位
変化を利用する，増水期の「浮稲作(floating rice)」や減水期の「減水期稲作(recession rice)」
が見られる．このような稲作形態は，カンボジアの降水パターンに対応して長い歴史の中で
形作られてきたものである．したがって，カンボジアの稲作は雨季の降水に大きく依存して
おり，気候変動などによる雨季の降水状況の変化がカンボジアの農業生産に与える影響は
極めて大きい．しかも，カンボジアでは気象情報や河川情報は極めて少なく，気候システム
の理解も進んでいない． 
そこで，宇宙航空研究開発機構(JAXA)の SAFE(Space Applications for Environment)プロジ
ェクトでは，水資源管理や農業支援情報の提供に必要な技術やシステムの研究開発を進め
ている．その一つの鍵となる要素が，大気への水・熱輸送を担い，流出特性を変化させる土
壌水分分布の把握である．また，水田スケールの土壌水分分布は，水田管理や稲の育成管理
への応用が期待できる．しかし，現地計測機材や人的観測によって広大な領域で土壌水分分
布を定量的に把握することは不可能であるため，上空から広範囲を観測できる衛星リモー
トセンシングが有効である．そこで，10m 程度という高分解能を実現している衛星搭載型
SAR(合成開口レーダ)である ALOS/PALSAR を用いた土壌水分推定アルゴリズムの開発を
行った．特にこの場合，熱帯の雲に影響されず，また L バンドのマイクロ波により植生の影
響を抑えられるのがメリットである．また，カンボジアの土地被覆は水面，森林，市街地，
畑地，水田と多様であり，特に畑地，水田は営農や農作物の成長によって被覆や地表面状態
などの季節変化も大きいことから，これをアルゴリズムで考慮できれば陸域のほとんどの
場所で適用が可能となると考えられる． 
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図 4-5  カンボジアの国土，人口，経済 
 対象地域の水田形態と地質 
本研究の対象地域は，カンボジアの首都プノンペンから北西に 250 kmに位置するバッタ
ンバン市周辺に広がる水田地域である（図 4-6）．水田形態分布を図 4-7 に示したが，バッ
タンバン市はトンレサップ湖西岸に位置し，湖岸部は浮稲作(deep water/floating rice)，平野
部は天水田(rainfed rice)が多くを占めている．平野部の一部には減水期作(recession rice)が見
られ，また灌漑ダムによる灌漑水田が存在する． 
図 4-8 に示した地質分布と水田形態分布を重ね合わせると，概ね天水田では Krakor，浮
稲水田では Tuol Samroung に対応することがわかる．これら地質の概要は，[117] から以下
とおりである． 
・Tuol Samroung：バッタンバン州の平地内陸部に分布．表層土は茶または灰色の粘土質
またはローム質であることで特徴付けられる．乾燥時はクラックが生じ，底土は粘土を多く
含む．弱酸性．非常に米作に適している．良く管理すれば収穫増が望める． 
・Krakor：トンレサップ湖の氾濫源に分布．表層土は，湿潤時に灰または茶色で，乾燥時
に明るい灰または茶色となる．底土は，ロームまたは粘土で堅く締まっている．肥沃で米作
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への潜在能力を有している． 
この説明から，対象地域の地質 Krakor と Tuol Samroung では粘土が多く含まれる土壌で
あることがわかるが，具体的な違いについては現地で土壌サンプルを採取して確認する． 
 
図 4-6  バッタンバン市の位置 
 
図 4-7  水田形態（[117] より引用） 
 
図 4-8  地質（[117] より引用） 
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また，全球の土壌データベースの一つである Harmonized World Soil Database (HWSD)でも
対象地域の土性を図 4-9 と表 4.3 に示した．これによるとバッタンバン市周辺の表層土壌
は，平野部（薄茶）が Gleyic Luvisols，湖岸部（青）が Eutric Gleysols，山岳部（濃茶）が
Dystric Nitosols といういずれも cley(light)に区分される粘土質土壌であった．なお，その他
の大部分を占める黄色で示される土壌はいくつかの種類が含まれているが，一例として
Gleyic Acrisols という名称の土壌をあげた．この土壌では粘土の割合が 23 %でありバッタン
バン市周辺の 45～55 %に比べると小さくなっている．このことから，対象領域のバッタン
バン市周辺はカンボジアの中でも粘土質が多い特徴的な地域であることが伺われる． 
 
図 4-9 Harmonized World Soil Database による土壌分布 
 
表 4.3 Harmonized World Soil Database による対象地域の表層土壌特性 
Dominant Topsoil 
(0-30 cm) 
平野部 
（薄茶） 
湖岸部 
（青） 
山岳部 
（濃茶） 
その他の一例 
（黄） 
Soil Unit Name 
(FAO74) 
Gleyic 
Luvisols 
Eutric 
Gleysols 
Dystric 
Nitosols 
Gleyic 
Acrisols 
Sand Fraction (%) 36 17 22 34 
Silt Fraction (%) 19 31 23 43 
Clay Fraction (%) 45 52 55 23 
USDA Texture 
Clasification 
clay (light) clay (light) clay (light) loam 
 
  
Battambang City 
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 対象時期 
ここで天水田の農事暦を確認すると，5 月の雨季の始まりから田起し（耕起）などの準備
を始め，水田に十分な水が溜まり，土が軟らかくなった 7 月から 8 月に播種，そして雨季が
終わり，乾季の初めの 12 月から 1 月に収穫となる．それ以降は，次の雨季の始まりまで放
置される． 
PALSAR による土壌水分推定の対象にできる地表面状況は「裸地～疎な植生」の範囲であ
ることから，対象期間は収穫後から水面となるまでの概ね 1 月下旬～5 月の間となる．この
ほかの期間は，後方散乱係数による水面の検知による稲作範囲の推定や，偏波を用いた植生
の有無（や強度）の検知による稲作管理などに貢献できると考えられる． 
 
図 4-10  カンボジア バッタンバン水田地域における天水田の農事暦 
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 現地土壌の特徴の確認 
 土壌の粒度解析 
カンボジアのバッタンバン州の水田において表層土壌（深さ 0～20cm）を採取した土壌サ
ンプルは，MOWRAM の土壌実験室に依頼し，ふるい分け法およびハイドロメーター法によ
る粒度試験により対象地域土壌の土性を確認した． 
土性は土壌の比誘電率を推定する際に必要なパラメータであるが，基準となる粒度区分
と土性分類は国内および国際において様々存在する．ここでは，本研究分野で実際上基準と
なっている USDA(United States Department of Agriculture: 米国農務省)の指標を採用した． 
表 4.4  粒度区分（USDA 法） 
分類 粒径 (mm) USDA 
礫 (gravel) 2.0 以上 
砂 (sand) 0.05～2.0 
シルト (silt) 0.002～0.05 
粘土 (clay) 0.002 以下 
 
 
図 4-11  土性三角図表（USDA 法） 
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 現地土壌の土性 
カンボジアのバッタンバン州の水田 17 サイトで採取した表層土壌（深さ 0～20 cm）を粒
度試験により土性を確認した． 
バッタンバンの水田で採取した 17 サンプルの土性は，図 4-12 に示したように砂が少な
くほぼ粘土とシルトで構成されていることがわかる．粘土の割合は約 3 割から 8 割と大き
く変化するが，三角座標による土壌分類で Heavy clay から Silty clay に分類されることが確
認できた． 
 
図 4-12  バッタンバン水田地域の土性 
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 現地土壌の粒径 
土壌サンプルの粒径 D50（通過質量百分率 50 %の粒径）を図 4-13 に示し，粒径 D50 と
粘土含有率の関係を図 4-14 に示した．この関係から，粘土含有率が概ね 30 %から 50 %に
増加すると，D50 が約一桁小さくなることがわかる． 
 
図 4-13  バッタンバン水田地域の粒径 D50 
 
 
図 4-14  粘土含有率と粒径の関係 
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 現地土壌の膨潤性 
図 4-15 に炉乾前後の土壌サンプル（ISM で取得した 8 サンプル）の計測体積から求めた
Mv と膨張率の関係を示した．膨張率は，ここでは Mv = 0 % の土壌体積に対して，Mv の増
加に伴う膨潤によって増加した土壌体積の比で表した．写真 4.1 は炉乾前後の土壌サンプ
ルの様子であるが，このように現地土壌は粘土を多量に含んでいるため，水を含むと膨らむ
「膨潤性」を示す． 
なお，これらサンプルの炉乾後収縮体積における乾燥密度の平均は 1.74 g/cm3 であった． 
 
図 4-15  Mv と膨張比の実測結果 
 
  
写真 4.1  土壌サンプルの採取時（左）と炉乾後（右）に縮小した様子 
 現地土壌の固相率 
対象領域土壌の固相率の目安を把握するために容量 100 cm3 の土壌サンプル(対象領域内
の 16 地点で 2 サンプルずつ採取した合計 32 サンプル)を用いた簡単な実験から固相率を求
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めた． 
土粒子密度𝜌𝑠と乾燥密度𝜌𝑏は式(4.4)で求められ，これらを用いて固相率 Sv を式(4.5)で求
めることができる． 
 
𝜌𝑠 =
𝑊𝑠
𝑉𝑠
 
𝜌𝑏 =
𝑊𝑠
𝑉𝑡
 
(4.4) 
𝑆𝑣 =
𝑉𝑠
𝑉𝑡
=
𝜌𝑏
𝜌𝑠
 
(4.5) 
ここで，𝑊𝑠は乾燥質量，𝑉𝑠は土粒子体積，𝑉𝑡はサンプル体積（100 cm
3）である． 
まず，土粒子密度を求めるためには，土粒子体積をできるだけ正しく計測する必要がある
ため，炉乾後に得られる水体積を差し引くだけで土粒子体積を得られる飽和土壌を選別し
て使用した．実験では，全サンプルを水に 24 時間浸した後の質量増加が 3 g 以下の 12 サン
プルを採取時に飽和であったとみなした．そして，炉乾後に計測した乾燥質量と，水の体積
を差し引いて求めた土粒子体積を用いて土粒子密度を計算し，それらの平均値 2.56 g/cm3（標
準偏差 0.08）を現地土壌の土粒子密度とした．なお，水の密度は 1 g/cm3とした． 
そして，全 32 サンプルの乾燥密度を用いて固相率を計算し，採取時の含水率との関係を
示したのが図 4-16 である．この結果から Mv の増加に伴い Sv が減少する傾向であることが
わかる．この関係は，この地域の土壌が粘土を多く含むために生じる「膨潤性」によって水
を含むことで土壌体積が増加し，結果として相対的に固相率が減少しているものと考えら
れる． 
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図 4-16  実験から得られた Sv と Mv の関係 
 膨張率の推定 
これまでの解析で得られたパラメータを用いて，膨張率を計測していない前項で使用し
た 32 サンプルにおける Mv と膨張率の関係を推定した．上述の iv) から炉乾後収縮体積に
おける乾燥密度 1.74 g/cm3 を用いて，各コアサンプルの乾燥質量から乾燥時の体積を求め，
コアサンプル容量 100 cm3 を除することで膨張率を推定した． 
この結果が図 4-17 であり，推定値（橙色）の分布傾向が計測値（灰色）と非常に良く合
っている．そして，実測した 8 サンプルのみではわからなかったが，Mv が 40 % を超える
と膨張率が急激に増加し，60 % を超えると 2 倍近い体積にまで膨張することがわかる． 
 
図 4-17  Mv と膨張率の関係の推定結果 
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 現地観測実施内容 
アルゴリズム開発には PALSAR 観測と同時に取得した現地データが必要なため，PALSAR
飛来と同時に実施する同期観測を実施した．PALSAR 観測は，1 回に 1 モードのみであるた
め，多偏波と単偏波の観測モードに合わせて，それぞれ同期観測を実施した．現地観測では，
時系列の土壌水分変化を把握するために土壌水分センサを設置し，この地域の地表面粗度
パラメータと土壌パラメータに関するデータを取得するために，各地で地表面粗度観測と
土壌サンプル採取を実施した． 
 土壌水分時系列データ 
カンボジア水資源気象省（MOWRAM: Ministry of Water Resource and Meteorology）のバッ
タンバン地方事務所に土壌水分センサを設置した．使用機材は，DECAGON 社のデータロ
ガー「Em50」と土壌水分センサ「TE」である．設置深度は，2 cm，5 cm，10 cm の 3 深度
である．なお，計測値は現地土壌を用いた校正実験から得た校正式を適用している． 
表 4.5  バッタンバン土壌水分計 
設置箇所 カンボジア水資源気象省 バッタンバン地方事務所 
設置日 2009 年 9 月 23 日 
使用機材 DECAGON 社 データロガー「Em50」，土壌水分センサ「TE」 
計測項目 体積含水率，地温，電気伝導度(EC) 
計測深度 3 深度(-2 cm, -5 cm, -10 cm) 
計測間隔 1 時間 （内部時計：カンボジア時間 UTC+7） 
土地被覆 低草地 
土性 Silty clay (Clay 44 %, Silt 47 %, Sand 7%) 
周辺状況 平地，市街地郊外 
校正式 y = 0.0012x - 0.7607, x = raw counts, y = 体積含水率[Vol.] 
  
図 4-18  バッタンバン土壌水分計の設置状況 
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 地表面粗度観測 
カンボジアのバッタンバン州の水田において，1 サイトにつき複数点において南北と東西
方向の 2 方向の地表面プロファイルを幅 80 cmで 2 mm 間隔に金属棒を並べた「くし型粗度
計」で計測する．現地ではこのプロファイルを写真撮影（写真 4.2）するのみであるが，そ
の後写真を PC に読込み，ゆがみを補正し，約 400 点からなる地表面プロファイルをデジタ
イズにより XY 座標で数値化（図 4-19）する． 
そして，地表面粗度パラメータの Sd を式(2.6)（※式中の σ に対応）から，Cl を式(2.7)と
式(2.8)（※式中の l に対応）から求める．なお Cl は，図 4-20 に示した自己相関関数と 1/e
の緑波線との交点における x’の距離として求められる．そして，一つの計測地点につき南北
と東西の 2 方向の平均値をその地点の値とした． 
地表面粗度計測は，畑地の畝など一定方向に特徴がないことが条件となるが，現地水田で
はそのような状況は見られなかった．また，地表面プロファイルの水平方向の計測間隔が使
用するマイクロ波の波長の 1/10 以下である必要があるが，本研究で用いる PALSAR の波長
23.5 cmから 2.35 cmが基準となるため計測間隔 2 mm は条件内となっている． 
表 4.6  地表面粗度計測 
機材 くし型粗度計 
幅 80 cm 
串間隔 2 mm 
計測方法 1 計測点につき，南北方向と東西方向の 2 方向で計測． 
対象 地表面形状に方向依存性がない地点 
 
写真 4.2  地表面プロファイルの撮影例 
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図 4-19  XY 座標化した地表面プロファイル 
 
 
図 4-20  相関長さ Cl の計算例 
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 土壌水分観測 
土壌水分は，TDR(Time-Domain-Reflectometry)水分計を用いて取得した土壌表層の体積含
水率を用いた．機材は IMKO 社製の TRIME-FM2 と長さ 8 cm の P2 プローブであり，プロ
ーブを地表面に垂直に突き刺して計測した．計測値は，地表 8 cmにおける平均体積含水率
とみなすことができる．観測 1 地点における実測値は，観測点を中心にして半径 1 m の範
囲で三角形を描くようにして 3 回計測した値の平均値である． 
表 4.7  土壌水分計測 
機材 IMKO 社製 TRIME-FM2 と P2 プローブ（長さ 8 cm） 
計測方法 1 計測点につき 3 回計測して平均値を採用． 
 PALSARとの同期観測 
PALSAR の観測は，日中に飛来するディセンディング軌道と夜間に飛来するアセンディ
ング軌道があり，それぞれカンボジアの現地時刻で 10:30 と 22:30 頃である．しかし，現地
での観測は安全を考慮して日中のディセンディング軌道のみを対象として同期観測を計画
した．また，PALSAR の観測は運用計画に従って計画的に進められており，詳細な情報は
JAXA の専用 web サイトで提供される．このサイトにおいて観測モード，観測日時，観測範
囲をチェックし，現地に観測サイトを設け，PALSAR の飛来予定時刻に合わせて現地観測を
実施した．現地観測では，観測サイト毎に一定間隔の格子状に複数の計測点を設けて，土壌
水分と地表面粗度を計測した．  
実施した同期観測は，表 4.8 に示した PLR モードの 2 回，FBD モード 1 回の計 3 回であ
る．PLR モードの 1 回目（2010 年 2 月 18 日）は土壌パラメータの同定が目的であり，2 回
目（2011 年 4 月 8 日）は他地点での検証が目的である．FBS モードの同期観測は，アルゴ
リズムの単偏波適用過程の検証が目的である． 
表 4.8  同期観測 実施日とサイトの一覧 
 観測日 
PALSAR 
観測モード 
軌道方向 同期観測サイト 
1 2010 年 2 月 18 日 PLR ディセンディング ISM 
2 2011 年 1 月 30 日 FBS ディセンディング RFF, IRF, PTR1/2/3 
3 2011 年 4 月 8 日 PLR ディセンディング RFF, PTH, PTR1/2/3 
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図 4-21  カンボジア同期観測サイトの位置 
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 現地計測値の整理 
 土壌水分時系列データ 
図 4-22 にバッタンバン土壌水分観測サイトのデータを示した．ここでは，深度 2 cmと 5 
cm の値を示した．このサイトの土壌は粘土質のため雨期には非常に高い値となっている．
含水率のレンジは，深度 2 cmで 0.15～0.55，深度 5 cmで 0.20～0.55 程度であり，雨季の最
大値はともに 55 %程度となっている．一方乾季の最小値は，表層の-2 cmの方が-5 cmより
も 10 %程度低くなっている．なお，図中の日付は PALSAR 同期観測の実施日である． 
 
 
図 4-22  バッタンバン土壌水分観測サイトの計測データ 
 
  
2010 年 
2 月 18 日 
2011年 
1 月 30 日 
2011年 
4 月 8 日 
 - 81 - 
 
 
 地表面粗度 
 地表面粗度の不均一性 
対象領域の延べ 19 サイトで実施した地表面粗度パラメータ（Sd，Cl）の現地計測結果に
おいて，x 軸に平均 Sd，y 軸に平均 Cl をとった散布図が図 4-23 である．この結果から，各
サイト平均のレンジは，Sd が概ね 10～30 mm，Cl が 30～90 mm である．この図では，各サ
イトにおける取得データの標準偏差をエラーバーで示しているが，一区画の水田において
も不均一性が大きいことがわかる． 
次に，各サイトの Sd と CL の平均値と標準偏差の関係を図 4-24 に示した．各サイトにお
けるそれぞれのパラメータ平均値と標準偏差の関係を見ると，線形の比例関係があり，各パ
ラメータが大きい値を持つ場合，不均一性が大きくなることがわかる． 
 
図 4-23  Sd と Cl 分布 
  
図 4-24 各サイトの Sd 平均と標準偏差の関係（左）と，Cl 平均と標準偏差の関係（右） 
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 地表面粗度の滑らかさの確認 
前述 2.3 iii) のとおり，Sd を用いて地表面粗度の滑らかさを判断する基準として，レーリ
ー基準と，より厳しいフラウンホーファー基準がある．これらの基準と現地データを比べる
と，図 4-25に示したようにレイリー基準より小さく，フラウンホーファー基準より大きい．
このことから，現地の地表面粗度は「適度に粗い表面(moderately rough surface)」であるとい
える．なお，C バンドではレーリー基準でも 9 mm であるため「粗い表面(rough surface)」に
分類される． 
 
図 4-25  現地データと地表面粗度基準の比較 
 IEMモデルの適用条件の確認 
前述 2.3 iii) のとおり，本研究で用いるマイクロ波散乱モデルに適用されている IEM モデ
ルには地表面粗度の適用条件が付されている．地表面粗度の実測値と，乾燥時（εr=3）と湿
潤時（εr=20）の適用条件を L バンドと C バンドそれぞれについて図 4-26 に示した．この
図では，地表面粗度実測値が線よりも左下側にあれば適用可能であることを示しているが，
L バンドでは乾燥(L-DRY)と湿潤(L-WET)ともに適用範囲内である．一方，C バンドでは乾
燥(C-DRY)と湿潤(C-WET)ともに適用範囲の外側になることがわかる． 
 
図 4-26  IEMモデルにおける地表面粗度の適用条件 
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 同期観測取得データ 
同期観測で取得したデータの概要を下表に示した．各地点の現地状況および取得データ
については次項に示した． 
表 4.9 同期観測で取得したデータの概要 
 
 
 2010年 2月 18日 同期観測 
ISM の現地状況は，写真に示したように，稲の刈取後で乾燥した稲わらが取り残されてい
る状況であった．地表面は全体的には比較的乾燥した状況であったが，ひび割れして非常に
乾燥している場所と，やわらかい粘土のような場所が混在していた． 
1 地点当りの実測土壌水分値の標準偏差は全地点の平均で約 5 %であり，ごく狭い範囲に
おいても不均一性が大きい状況であった．観測範囲は，南北 175 m，東西 25 mであるが，
土壌水分値のレンジは 5～40 %となっており，観測地全体でも不均一な分布傾向が伺える．
 - 84 - 
 
地表面粗度は，Sd のレンジ 1～4 cmに対して，Cl はレンジ 1～14 cmと広く分布していた． 
 
写真 4.3  ISM の現地状況 
 
図 4-27  ISM サイトの空間内挿した土壌水分分布（左）， 
地表面粗度パラメータの散布図（右） 
 
 2011年 1月 30日 同期観測 
各地点の現地状況は以下のとおりである． 
RFF 地点： 大部分が稲刈り後に残された稲わらに地面が見えないほどに覆われていた．
上側の稲わらは乾燥していたが，地表面は湿潤で，地表面に接する稲わらは湿っていた．ま
た，地表面は亀裂と牛等の踏跡が広範囲に見られた．露出している地表面は乾燥して固くな
っていたが，内部は湿り気があった．  
IRF 地点： RFF 地点と同様であったが，離れてわずかに緑色に見える程度に疎らに雑草
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が生え始めていた． 
PTR1 地点： 表面は耕起によって数 cm から 10 cm 程度の土の塊で覆われた裸地．土の
塊，内部ともに乾燥し非常に固くなっていた． 
PTR2 地点： 表面は耕起によって大小の土の塊で覆われた裸地．土の塊，内部ともに乾燥
し非常に固くなっていた．土の塊が PTR1 に比べ平均的に大きく 20 cm程度のものも見られ
た． 
PTR3 地点： 稲刈り後に残された稲わらに地表面が見える程度に覆われ，疎らに雑草が
生えていた．稲わらに覆われた地表面も乾燥し亀裂が見られたが，内部は湿り気を持ってい
た．また，露出している場所は内部まで乾燥して固くなっていた． 
土壌水分計測結果では RFF 地点の平均値が最も高く約 38 %，次いで IRF の約 36 %，PTR3
の約 22 %であった．これら地点は稲わらに覆われていることによって蒸発が抑制されてい
ると考えられる．一方裸地の PTR1 と PTR2 では，ともに約 13%となっており，稲わらの有
無で大きな差が生じている．地表面粗度の Sd は耕起による大きな土の塊が広がっていた
PTR2 が最も大きい約 2.3 cmで，次いで亀裂や牛等の踏跡が見られた RFF 地点と PTR 地点
がそれぞれ 1.9 cm，1.8 cm となっている．IRF 地点も同様な状況に見えたが，その程度は
RFF 地点や PTR3 地点よりも小さく，耕起後の PTR1 と同程度であった． 
 
写真 4.4  RFF の現地状況 
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写真 4.5  IRF の現地状況 
 
写真 4.6  PTR1 の現地状況 
 
写真 4.7  PTR2 の現地状況 
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写真 4.8  PTR3 の現地状況 
 
 
図 4-28  PTR1 サイトの空間内挿した土壌水分分布（左）， 
地表面粗度パラメータの散布図（右） 
 
図 4-29  PTR2 同上 
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図 4-30  PTR3 同上 
 
 2011年 4月 8日 同期観測 
各地点の現地状況は以下のとおりである． 
RFF 地点： 稲刈り後で倒れた稲わらに覆われ，表面にひび割れが見られた．また，地表
面には牛等の踏跡があり，深さ 5cm程度の大小の窪みが広範囲に見られた． 
PTH 地点： 稲刈り後で倒れた稲わらに覆われ，表面にひび割れが見られたが，地表面の
凹凸は少なく比較的平坦であった． 
PTR1 地点： 丸みのある凹凸が広がる裸地であった．この凹凸は，耕された土の塊の角が
雨で均されて丸みを持ったと推察できる． 
PTR2 地点： PTR1 地点と同様に丸みのある凹凸が広がる裸地であった．PTR1 と同様な
過程を経ていると推察できるが，土の塊による凹凸のスケールが PTR1 よりも大きいようで
あった． 
PTR3 地点： RFF 地点の状況に近く，稲刈り後で倒れた稲わらに覆われ，表面のひび割れ
が見られた．また，地表面には牛等の踏跡があり，深さ 5cm 程度の大小の窪みが広範囲に
見られた． 
土壌水分計測値の各地点の平均値は，最小値が PTR2 の 19.7%，最大値が RFF の 34.7%で
あり，標準偏差は最大で PTR3 の 3.9%である．各地点で土壌水分の不均一性は大きくなく，
10%のレンジに大部分の計測データが収まるような比較的狭い分布であった．また，残念な
がら概ね 15%未満のデータが全く取得できなかった． 
地表面粗度 Sd の各地点の平均値は，最大値が RFF 地点と PTR2 地点の 1.9cmで，ついで
PTR3 地点の 1.7cmである．それぞれの地点で Sd を大きくした要因は，RFF 地点と PTR3 地
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点はひび割れや牛等の踏跡，PTR2 地点では土塊の凹凸と考えられ，要因が異なっても同程
度の値を取ることがわかる．土塊の凹凸が影響している PTR1 地点と PTR2 地点で比べる
と， PTR2 地点よりも土塊が小さい PTR1 地点では Sd も小さく，土塊の大きさが影響して
いることがわかる．また，ひび割れが見られた RFF 地点，PTH 地点，PTR3 地点で比べる
と，ひび割れに加えて牛等の踏跡が見られた RFF 地点と PTR3 地点に対し，ひび割れのみ
の PTH 地点では Sd は全地点の最小値 1.0cmとなっている．このことから，ひび割れのみの
影響では 1cm 程度であり，牛等の踏跡が加わるとそれが大きく影響して 2cm 程度まで高め
ることがわかる． 
 
写真 4.9  RFF の現地状況 
 
写真 4.10  PTHの現地状況 
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写真 4.11  PTR1 の現地状況 
 
写真 4.12  PTR2 の現地状況 
 
写真 4.13  PTR3 の現地状況 
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図 4-31  RFF サイトの空間内挿した土壌水分分布 
  
図 4-32  PTHサイトの空間内挿した土壌水分分布（左）， 
地表面粗度パラメータの散布図（右） 
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図 4-33  PTR1 同上 
 
図 4-34  PTR2 同上 
 
図 4-35  PTR3 同上 
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5章  アルゴリズムの適用検討 
本章では，現地データを用いた解析により土壌パラメータの同定を行い，本アルゴリズム
の検証結果を示した． 
 土壌パラメータの同定 
一般的に，土壌中の水は土粒子間の空隙に存在するため，単位体積における土粒子の体積
率は水分量によって大きく変化しない．しかし，本研究で対象としている水田の土壌は，粘
土質の細かい粒子で構成されており，乾燥が進むと土壌表面にひび割れが生じる．これは，
吸水すると膨張し，乾燥すると収縮するという粘土粒子が持つ「膨潤性」が現れているもの
と考えられる．したがって，単位体積における土粒子の体積率は水分量によって大きく変化
しているといえる．上述の性質から土壌水分と関係付けることが必要と考えられる． 
そこで，2010 年 2 月 18 日の ISM 地点で実施した同期観測から得られたデータからそれ
ぞれの区間で Sv，D の同定を検討した． 
 解析方法 
土壌パラメータの同定は，マイクロ波散乱モデルで PALSAR の後方散乱係数の再現を試
み，もっとも良く表現する値を採用する．具体的には，マイクロ波散乱モデルに PALSAR の
各画素に対応する実測値 Mv，Sd，Cl を入力し，また Sv [Vol.]を 0.2 から 0.8，D [cm]を 0.1
から 1.9 の間で，それぞれ 0.1 間隔で変化させて入力し，出力される後方散乱係数の計算値
と PALSAR の実測値を HH，VV，VH の 3 偏波で比較した．そして，これらで求めた二乗平
均平方根誤差を最も小さくする Sv と D の値を最適値として採用した． 
解析を行った範囲は，現地観測点で囲まれた東西 25 m，南北 175 mの範囲である．PALSAR
後方散乱係数は，この範囲に入った計 21 画素を解析対象とした．Mv は，現地計測した土壌
水分を 2m間隔で空間内挿した土壌水分分布から，PALSAR 画像の 1 画素(12.5 m四方)の範
囲で抽出した複数の値の平均値を用いた．また，Sd と Cl は，現地の入射角において実測値
の標準偏差内で変化させるモデル計算によって後方散乱係数の変化に与える影響を比べた
結果，Mv に比べそれぞれ 1/12，1/4 程度と非常に小さく，土壌パラメータの設定においても
影響が小さいと考えられることから，現地計測した値の平均値(Sd = 2.1 cm，Cl = 4.5 cm)を
それぞれ用いた． 
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図 5-1  Sv と D の最適化検討 
 解析結果 
マイクロ波散乱モデルによるシミュレーションの結果，4 区分した Mv の各区間において
得られた土壌パラメータ(Sv，D)の組合せを，表 5.1 に示した．Sv は，Mv が 10%未満で最
も高い 0.8 であるが，Mv が 10%以上では 0.2 が最適値となった．これは，前述したように
水田乾燥時に土壌が収縮し，Sv が増加することと一致する．また，D も乾燥時が最も大き
く，Mv が高くなるほど小さくなる傾向となった．これは，乾燥時には団粒化して大小の塊
であるが，湿潤になると流動性が増して団粒が緩和するためと考えている． 
図 5-2 は，PALSAR の後方散乱係数と計算した後方散乱係数を表 5.1 に示した Mv の 4 つ
の区間別に比較したものである．偏波別に見ると CR 偏波で誤差が大きくなっているが，
3.1.3 での述べたように「多重散乱に依存するクロス偏波が十分に考慮されていない」影響
と考えられる．なお，全区間での二乗平均平方根誤差は，HH 偏波が 2.3 dB，CR 偏波が 3.8 
dB，VV 偏波が 0.88 dB であった． 
 
表 5.1  バッタンバン水田地域において同定した Sv とD 
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図 5-2  同定した土壌パラメータを用いた計算後方散乱係数と実測後方散乱係数の比較 
 多偏波データを用いたパラメータの推定 
 多偏波データを用いた土壌水分の推定 
多偏波データからの土壌水分推定結果を図 5-3 に示した．この図の左側は計測点毎に実
測値と推定値を比較した図で，RMSE は，ISM 地点，RFF 地点，PTH 地点，PTR 地点それ
ぞれ 6.9 %，5.0 %，5.4 %，5.9 %である．右側の図は，サイト内の平均とエラーバーで標準
偏差を示した図であるが，平均値で比較するといずれの地点でも良好な推定結果であると
いえる． 
この結果から，概ね 15%未満の土壌水分については計測値が全く取得できていないため
評価できていないものの，計測値を得た概ね 15%～40%の範囲については，水田形態や地表
面状態によらず RMSE 6.0%程度の精度で推定できることが確認でき，また，粘土質土壌が
卓越している対象地域で，同一の土壌構成パラメータが適用できることが確認できた． 
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図 5-3 多偏波データからの土壌水分推定結果（左：計測点別，右：サイト内平均） 
 多偏波データを用いた地表面粗度の推定 
多偏波データからの地表面粗度推定結果をに図 5-4 示した．この結果から，平均的な傾
向は捉えられていると考えられるが，Sd は過小評価傾向，Cl は過大評価傾向であることが
わかる．これらの誤差については，単偏波データに適用した際の，土壌水分の推定精度と合
わせて検討する． 
 
図 5-4 多偏波データからの地表面粗度推定結果（左：Sd，右：Cl） 
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 単偏波データを用いた土壌水分の推定 
本アルゴリズムでは，単偏波データから土壌水分を推定するためには，多偏波データから
推定した地表面粗度パラメータが必要となる．ここでは，時期の異なる 2 つの多偏波データ
から推定された地表面粗度パラメータを適用して比較することで，地表面粗度パラメータ
の適用性について検討する． 
ここで用いる単偏波データは 2011 年 1 月 30 日に取得されたものであるが，適用する多
偏波データは前年の同時期である 2010 年 2 月 18 日と同年約 2 ヵ月後の 2011 年 4 月 8 日に
取得された 2 時期のデータである． 
 推定粗度パラメータの土壌水分推定への影響 
図 5-5 に，本研究で用いたマイクロ波散乱モデルのシミュレーションによる，Mv を固定
したときの粗度パラメータ Sd と Cl の変化に対応する HH 偏波の後方散乱係数を示した．
Sd と Cl のレンジは，現地観測値に対応する Sd が 1.1～3.1 cm（0.5 cm間隔），Cl が 2.6～10.1 
cm（2.5 cm間隔）である．左図が Cl = 5.1 cmとしたときの Sd に対応し，右図が Sd = 2.1 cm
としたときの Cl に対応している．なお，土壌パラメータ（Sv，D）は 5.1 項で得られた同定
値を Mv に対応させて用いている． 
左図の Sd に対応する後方散乱係数は，Sd に伴って増加する傾向となっている．一方，Cl
も Mv に関わらず変化傾向は同様であるが，5 cmまでは増加し，5 cm以降で変化が緩やか
になっている． 
このことから，Sd と Cl が過大評価であれば推定 Mv は過小評価となり，逆も然りである．
また，単偏波後方散乱係数から土壌水分を推定する場合は，Cl が 5 cm より大きければ Sd
への依存が増し，Cl が 5 cmより小さければ Sd だけでなく Cl にも依存するといえる．そし
て，これら粗度パラメータの誤差が土壌水分推定に与える影響については，粗度パラメータ
の相互依存となり複雑であるが，本アルゴリズムの信頼性を明確にするためにも必要であ
るため，今後の課題であると考えている． 
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図 5-5 粗度パラメータ Sd と Cl の変化に対応する HH 偏波の後方散乱係数 
 
 地表面粗度パラメータの時間変化 
RFF 地点，PTR1/2/3 の 4 地点は，2011 年 1 月 30 日と 2011 年 4 月 8 日の両方の同期観測
で地表面粗度を計測していることから，1 月を X 軸，4 月を Y 軸にとり，この約 2 か月間に
よる 2 つの粗度パラメータ（Sd，Cl）の変化を図 5-6 に示した．左図に示した Sd では，こ
の 2 か月間で PTR1 と PTR2 の平均値がわずかに小さくなり，エラーバーで示した標準偏差
も小さくなっている．また，右図の Cl では，PTR1 と PTR3 の値が大きくなっていることが
わかる． 
写真 5.1 に PTR1 サイトの 2011 年 1 月 30 日と 4 月 8 日の状況を再掲したが，左の 1 月で
は耕起による土塊がごろごろしている状況であるが，右の 4 月では土塊の形が崩れて明ら
かに滑らかになっている．これは降水の影響と考えられるが，降水データがないため現地で
取得した土壌水分の時系列データ（4.4.1 参照）で確認すると，2010 年 12 月上旬から 2011
年 2 月中旬まで土壌水分の増加は見られないが，2 月下旬と 3 月下旬に深さ 2 cm の含水率
が 15%から 40%に一時的に増加しており，それぞれかなりの降水があったと推測される．
これらの降水により，地表面の凹凸が均されて Sd が小さくなり，Cl が大きくなったと考え
られる． 
一方の 2010 年 2 月 18 日は実測粗度がないため比較できないが，土壌水分時系列データ
では前年 12 月から土壌水分は減少し続け 1 月下旬に増加が一度あっただけであり，その日
までの降水状況は 2011 年にくらべればわずかであったと考えられる．このため，もし 201
年と 2011 年の耕起が同時期に実施されていれば，2010 年 2 月 18 日の粗度は 2011 年 1 月 30
日の粗度と似た状況であったと考えられる． 
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粗度の変化については，[111] [112] で降水の影響が非常に大きいことが指摘され，[113] 
では農地では特に耕起後の降水の影響が大きいと述べられている．ここで示した粗度の時
間変化をまさしく示しているといえる． 
 
図 5-6  異なる時期の地表面粗度の実測値の比較（左：Sd，右：Cl） 
（2011 年 1 月 30 日と 2011 年 4 月 8 日の比較） 
 
  
写真 5.1  PTR1 サイトの状況（左：2011 年 1 月 30 日，右 2011 年 4 月 8 日） 
  
写真 5.2  PTR2 サイトの状況（左：2011 年 1 月 30 日，右 2011 年 4 月 8 日） 
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 推定粗度（2010年 2月 18日 PLR）を使用した場合 
図 5-7 に Sd と Cl について，FBS データ取得時の 2011 年 1 月 30 日の現地計測値と，2010
年 2 月 18 日の PLR からの推定値の比較を示した．この図では現地計測平均値と現地観測範
囲の粗度マップから抽出した全画素平均値を示しており，エラーバーはサンプルを母集団
とした標準偏差である．この図から Sdは過小評価，Clは過大評価の傾向が見受けられるが，
同時期ながら前年との比較にしては概ね整合していることがわかる． 
次に，この地表面粗度推定値を適用して，2011 年 1 月 30 日の FBS データから推定した
土壌水分推定値と実測値の比較を図 5-8 に示した．この結果から，粗度の実測値と推定値
が比較的良く合っていた RFF 地点と IRF 地点の推定土壌水分は大きな誤差が生じ，PTR1-3
では推定粗度の誤差にも関わらず非常に良い結果となった．RFF 地点と IRF 地点の誤差の
要因としては，稲刈り後の藁で高い密度で覆われ下層は湿っていたことから，植生透過力が
大きい L バンドでも無視できない状況であった可能性が考えられる． 
 
図 5-7  地表面粗度の実測値と推定値の比較（左：Sd，右：Cl） 
（2010 年 2 月 18 日 PLRを使用） 
 
図 5-8  土壌水分の実測値と推定値の比較 
（2010 年 2 月 18 日 PLRの推定粗度を使用し，2011 年 1 月 30 日 FBS から土壌水分推定） 
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 推定粗度（2011年 4月 8日 PLR）を使用した場合 
FBS データ取得時の 2011 年 1 月 30 日の現地計測値と，2011 年 4 月 8 日の PLR からの推
定値の比較を図 5-9 に示した．Sd は 4 月 8 日の推定値が過小評価傾向になっており，Cl に
ついては PTR2 が過小評価，それ以外では過大評価となっている． 
この推定粗度を用いて，2011 年 1 月 30 日の単偏波データから土壌水分を推定し，実測値
と比較したものが図 5-10  である．PTR2/3 は非常に良い推定結果となっているが，PTR1 は
過大評価となった．この要因としては，Sd は各サイトともに同様な誤差をもっていること
から，PTR1 で Cl の推定値が実測値と大きく異なっていることがあげられる． 
 
図 5-9 地表面粗度の実測値と推定値の比較 
（左：Sd，右：Cl）（2011 年 4 月 8 日 PLRを使用） 
 
図 5-10  土壌水分の実測値と推定値の比較 
（2011 年 4 月 8 日 PLRの推定粗度を使用し，2011 年 1 月 30 日 FBS から土壌水分推定） 
 単偏波データを用いた土壌水分推定の考察 
これらの結果から，PTR1/2/3 地点においては 2010 年 2 月の推定粗度を用いた方が精度良
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く土壌水分が推定されることがわかった．これは 1 年前のデータであったとしても時期が
近く粗度が同じような状態であったことが要因として考えられる．特に PTR1 地点において
は，2010 年 2 月 18 日と 2011 年 1 月 30 日でともに乾季の中盤であるため，同様に耕起され
た地表面であったと推測される．このことから農地において推定粗度を適用する場合は，近
い時期よりも同じ時期であることが土壌水分推定の精度向上につながると考えられる． 
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6章  アルゴリズム適用結果 
本章では，前章での検証結果を踏まえ適用範囲を面的に拡大して ALOS/PASLAR が対象
地域囲で取得したあらゆるデータ（PLR，FBS，FBD，ScanSAR）を用いてシーン毎に土壌
水分マップを作成した結果を示した． 
 使用データ 
下図に PALSAR 各モードの画像範囲を示しているが，単偏波データによる土壌水分推定
は PLR データから推定した地表面粗度が必要になるため，単偏波画像から土壌水分を推定
できる範囲は，PLR 画像の範囲となる． 
表 6.1 と表 6.2 に本研究で使用した PALSAR データの一覧を示した．PLR が 9 シーン，
FBD が 11 シーン，FBS が 14 シーン，ScanSAR が 17 シーンである． 
 
図 6-1  PALSAR各モードの画像範囲 
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表 6.1 使用した PALSARデータ（PLRデータ） 
 
 
表 6.2 使用した PALSARデータ（単偏波データ：FBS，FBD，ScanSAR） 
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 土壌水分時系列推定結果 
ISM2 地点（2 箇所）と PTR 地点（3 箇所）を中心に 9x9 画素の平均値を求めて，バッタ
ンバンの土壌水分計測値にプロットした．なお，対象期間は雨期作完了後で乾期に区分され
る 1 月から 4 月末までとし，推定地表面粗度は 2010 年 2 月 18 日の PLR データから推定さ
れた値を用いている．各地点からバッタンバン土壌水分観測地点まで 15 km ほど離れてい
るため直接的な比較はできないが，変化傾向は非常に良く表現されていることがわかる． 
しかし，ISM2 地点の 2010 年 4 月 19 日では，バッタンバンの土壌水分が数日前から増加
しているのに対し推定値が増加前と同じ 20%程度となっている．これは ISM2 地点がバッタ
ンバンの土壌水分増加をもたらした降水の範囲外であったためと考えられる．一方，2011 年
4 月 8 日はバッタンバンの土壌水分増加に同調して推定値も増加しており，ISM2 地点も含
む降水であったことがわかる． 
 
 
図 6-2  ISM2 地点（2 箇所）の 9x9 画素の平均値のプロット（上：2010 年，下：2011 年） 
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図 6-3  PTR地点（3 箇所）の 9x9 画素の平均値のプロット（上：2010 年，下：2011 年） 
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 複数の PALSARデータを用いた土壌水分マップの作成 
 土地被覆分類の検討 
今回収集した PALSAR データを用いて対象地域の土壌水分マップを作成したが，本アル
ゴリズムの対象となる裸地～低草地以外の土地被覆を排除するため下表のような基準を暫
定的に設けてマスク処理を行った．これにより，PLR で解析対象外となった画素は地表面
粗度の推定が行われないため，単偏波データでも解析対象外となる．作成した土壌水分マッ
プでは，水面，植生地，市街地を色分けし，傾斜地と解析対象外の画素は黒色でマスクして
いる． 
 
表 6.3  土地被覆分類基準（暫定） 
観測モード 
（オフナディア角） 
PLR(21.5) FBD(34.3) 
FBS(34.3) 
ScanSAR(27.1)の一部 
解析対象レンジ -16 dB ≦ HH ≦ 0 dB -17 dB ≦ HH ≦ -10 dB -17 dB ≦ HH ≦ -10 dB 
水面 HH < -16 dB HH < -17 dB HH < -17 dB 
植生地 
（森林～密な植生） 
HH[real]/HV[real] < 2.5 -10 dB < HH < -2 dB -10 dB < HH < -2 dB 
市街地 HH > 0 dB HH > -2 dB HH > -2 dB 
傾斜地 
勾配 > 1 deg 
※SRTM3 使用 
勾配 > 1 deg 
※SRTM3 使用 
勾配 > 1 deg 
※SRTM3 使用 
 
 
 単偏波データに適用する粗度パラメータ 
単偏波データによる土壌水分マップの端部欠損をなくすために，PLR データから推定す
る地表面粗度は 2010 年 2 月 18 日の PLR（ディセンディング）と 2010 年 3 月 8 日の PLR
（アセンディング）からの推定値を単偏波データの軌道方向に合わせて適用した．これらパ
ラメータの推定値マップを下図に示した． 
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図 6-4  PLRデータ（2010 年 2 月 18 日）によるパラメータ推定結果 
 
 
図 6-5  PLRデータ（2010 年 3 月 4 日）によるパラメータ推定結果 
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 作成した土壌水分マップの考察 
下図に作成した土壌水分マップの月別一覧を示した．乾季の 2～3 月は乾燥を示す黄色の
面積が広くなっており，この傾向は 7 月くらいまで続くことがわかる．8～10 月は水面を示
す水色の範囲が広がっている様子が伺え，特に 2008 年では範囲の変化が捉えられる．11～
12 月は植生を示す緑色が広がり水田の稲が成長している様子が伺える． 
以下では，ここで作成した土壌水分マップから把握できた内容について説明する． 
 
図 6-6  作成した土壌水分マップの月別一覧 
（同じ月に複数ある場合は，イメージを重ねて示している） 
 土壌水分の変化と灌漑範囲 
下図は，アセンディングの PLR モードによる，2009 年 12 月 2 日，2010 年 3 月 4 日，2010
年 4 月 19 日のマップである． 
12 月は乾季の初期であるため広範囲で土壌水分が高い状況になっている．水田では稲が
かなり成長している段階である．西側の灌漑ダムでは水面を表す水色～黄緑が広がってお
り，水が十分に貯水されている状況がわかる． 
3 月では乾季作の稲の収穫は完了しており，黄色の乾燥した地表面が広がっていが，一部
に水面が広がっている範囲は灌漑によるものと考えられる． 
また，4 月でも灌漑による水面と土壌水分が高い範囲が広がっている様子が把握できる． 
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 降水範囲 
下図はディセンディング PLR モードによる 2011 年 4 月 8 日のマップである．この日は同
期観測を実施した日であるが，PALSAR 飛来前に短時間ながら降水があった．その PALSAR
データから作成した土壌水分マップでは，北側の乾燥範囲（黄色）と南側の湿潤範囲（青色）
の境界が比較的明瞭に示されている．これは降水の境界であると考えられ，地上および衛星
の降雨レーダ等との比較検証が必要であるが，地上降水分布の把握にも有用であると考え
られる．熱帯降雨観測衛星 TRMM ではこの降水時間帯の観測はなく降水分布の確認はでき
ていない．また，直近の土壌水分マップ（2011 年 3 月 12 日と 17 日）でも 4 月 8 日のよう
な分布は見られない． 
 
 
  
 
  
2011/04/08(PLR) 
降水境界 
バッタンバン市街 
2011/03/12: FBS(A) 2011/03/17: FBS(D) 
 - 113 - 
 
 洪水による水面範囲 
下図は，アセンディング FBD モードの 2008 年 9 月 20 日と同年 11 月 5 日のマップであ
る．9 月の洪水範囲（水色）が 11 月に縮小して周辺は乾燥（黄色）し始めている様子がわ
かる． 
 
 
 
 
  
2008/09/20 
2008/11/05 
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 トンレサップ湖水位上昇による浸水範囲 
下図は，アセンディング FBD モードの 2007 年 10 月 17 日，2008 年 10 月 19 日，2009 年
10 月 22 日，2010 年 10 月 25 日のトンレサップ湖西部の北岸と南岸を含めた広域のマップ
である．中央の黒い部分が乾季のトンレサップ湖と湖岸林の範囲であるが，水位が最も高く
なる 10 月には北岸の浸水域は毎年広範囲に及び，2009 年には南岸でも内陸深く浸水域が広
がっている様子がわかる． 
  
 
  
2007/10/17 2008/10/19 
2009/10/22 2010/10/25 
0 5 10 15 km 
トンレサップ湖 
＋湖岸林 
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 ScanSARによる低分解マップ 
下図は，ディセンディング ScanSAR の 2008 年 12 月 26 日，2009 年 3 月 28 日のマップで
ある．12 月は稲が十分に育っている時期であり濃い植生を表す一面の緑色で表されている． 
3 月は雨期作の稲の収穫はほぼ終了しており，乾燥した地表面が広がっている．東側に残
っているのは乾期作の稲と推測される． 
  
 
下図は，同じく 2009 年 6 月 28 日，8 月 13 日，9 月 28 日，11 月 13 日のマップである．
雨季に入り 6 月から 8 月にかけて土壌水分が増え，8 月には北部に水面が発生している．そ
して，9 月末には洪水による水面が広がるが，11 月には水が入った場所で緑色の稲が密に育
っている様子がうかがえる． 
  
 
2008/12/26 2009/03/28 
2009/06/28 2009/08/13 
バッタンバン市街 
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 ALOS/PALSARによる土壌水分マップの一覧 
以下に，今回収集した全 ALOS/PALSAR データから作成した土壌水分マップを観測モー
ド別に示した． 
 PLRデータによる土壌水分マップ 
 PLRアセンディング 
   
 
   
 
  
PLR(A) 2007/04/11 PLR(A) 2007/05/27 PLR(A) 2009/04/16 
PLR(A) 2009/12/02 PLR(A) 2010/03/04 PLR(A) 2010/04/19 
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 PLRディセンディング 
   
 
 FBSデータによる土壌水分マップ 
 FBS アセンディング 
   
 
   
 
FBS(A) 2007/01/31 FBS(A) 2008/02/03 FBS(A) 2008/03/20 
FBS(A) 2008/11/05 FBS(A) 2008/12/21 FBS(A) 2009/02/05 
PLR(D) 2010/02/18 PLR(D) 2011/01/06 PLR(D) 2011/04/08 
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 FBS ディセンディング 
   
 
  
  
FBS(A) 2010/02/08 FBS(A) 2010/12/27 FBS(A) 2011/02/11 
FBS(D) 2008/09/08 FBS(D) 2008/10/24 FBS(D) 2010/12/15 
FBS(D) 2011/01/30 FBS(D) 2011/02/11 
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 FBDデータによる土壌水分マップ 
   
 
   
 
   
 
FBD(A) 2007/06/18 FBD(A) 2007/08/03 FBD(A) 2007/09/18 
FBD(A) 2007/11/03 FBD(A) 2008/05/05 FBD(A) 2008/06/20 
FBD(A) 2008/09/20 FBD(A) 2009/08/08 FBD(A) 2010/08/11 
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FBD(A) 2010/09/26 FBD(A) 2010/11/11 
 - 122 - 
 
 ScanSARデータによる土壌水分マップ 
   
 
   
 
   
 
WB1(D) 2006/11/05 WB1(D) 2007/03/23 WB1(D) 2007/08/08 
WB1(D) 2007/09/23 WB1(D) 2007/11/08 WB1(D) 2008/05/10 
WB1(D) 2008/09/25 WB1(D) 2008/12/26 WB1(D) 2009/03/28 
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WB1(D) 2009/05/13 WB1(D) 2009/06/28 WB1(D) 2009/08/13 
WB1(D) 2009/09/28 WB1(D) 2009/11/13 WB1(D) 2010/07/01 
WB1(D) 2010/10/01 WB1(D) 2011/01/01 
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 FBDデータによる土壌水分マップ（広域） 
  
 
  
FBS(A) 2007/01/14 FBS(A) 2007/03/01 
FBD(A) 2007/07/17 FBD(A) 2007/09/01 
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FBD(A) 2007/10/17 FBD(A) 2007/12/02 
FBS(A) 2008/01/17 FBS(A) 2008/03/03 
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FBS(A) 2008/04/18 FBD(A) 2008/06/03 
FBD(A) 2008/07/19 FBD(A) 2008/09/03 
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FBS(D) 2008/09/08 FBD(A) 2008/10/19 
FBS(D) 2008/10/24 FBS(A) 2008/12/04 
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FBS(A) 2009/01/19 FBD(A) 2008/07/22 
FBA(A) 2009/10/22 FBS(A) 2010/01/22 
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FBS(A) 2010/03/09 FBD(A) 2010/07/25 
FBD(A) 2010/10/25 FBD(A) 2010/12/10 
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FBS(D) 2010/12/15 FBS(D) 2011/01/30 
FBS(A) 2011/03/12 FBS(D) 2011/03/17 
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7章  総括 
 本アルゴリズムの応用分野における貢献 
本アルゴリズムで得られる土壌水分データの応用分野における貢献について以下に整理
した． 
 表層 10cm程度の平均土壌水分 
本アルゴリズムで得られるのは，表層 10cm程度の平均土壌水分であり，土壌水分の深さ
方向のプロファイルは不明で，植物のルートゾーンと必ずしも一致しない．したがって，水
文や農業適用にはモデル等との連携を想定している．また，そのままでも表層土壌の凍結・
融解検知での利用が期待できる． 
 農地への適用 
本アルゴリズムは，人為的な改変による粗度の時間変化を考慮できることが特徴で，植生
を無視できる農地準備段階から生育初期段階までの土壌水分監視などに役立てられると考
えられる． 
 低頻度観測の現状 
低頻度観測の現状において本アルゴリズムで得られる土壌水分は，各モデルの初期値，同
化への活用を見込んでいる．そしてマイクロ波放射計の高頻度・低分解能の土壌水分データ
とのマッチングにより観測頻度と空間分解能の相乗効果が期待できる． 
 
このように，これまで全く考慮できなかった詳細な土壌水分分布によって，各分野に貢献
できると考えている． 
 
 今後の課題 
本アルゴリズムの今後の課題を以下にまとめた． 
 土壌パラメータと既存土壌情報との関連付け 
現在，現地で取得した土壌水分と地表面粗度の計測データを用いて土壌パラメータを同
定しているが，土壌パラメータと既存土壌情報との関連付けることでこの手順を簡略化ま
たは省略することができると考えられる．今後，様々な土壌において本アルゴリズムを適用
してこの解析を進める． 
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 推定地表面粗度パラメータの適用基準の検討 
本アルゴリズムでは，多偏波データから地表面粗度パラメータを適用して，単偏波データ
から土壌水分を推定する．しかし，多偏波データと単偏波データの観測時期は異なるため，
地表面粗度が全く同一であるとは考えにくい．そのため，地表面粗度パラメータの取得時期
と値の変化について詳細な確認が必要と考えている．この確認のためには気象データを用
いて降雨や乾燥の状況との関係を考慮し，また農地においては人為的に土地が改変される
ため農事暦なども考慮する必要があると考えられる． 
 土地被覆分類の高度化 
陸面には様々な用途や被覆があるが，本アルゴリズムが適用できるのは疎な植生～裸地
である．そのため土壌水分マップの利用や提供に対しては，それ以外の水面や森林，市街地
などの土地被覆をマスクして，エラーを明示する必要がある．現状では簡易なしきい値によ
ってこれらの土地被覆を分類しているが，今後は誤った利用に結びつかないよう様々な手
法を検討し高度化を進めていく必要がある． 
 地域特性の把握 
上記の土壌パラメータ，地表面粗度パラメータ，土地被覆は地域特性があると考えられる
ため，様々な地域で確認して一般化に向けた取り組みを進めて行く必要がある．これにより，
粗度パラメータや土壌パラメータを単純化でき，2 偏波データから土壌水分と粗度パラメー
タを推定できる可能性がある．これは土壌水分モニタリングの頻度向上と，粗度パラメータ
の高頻度更新による土壌水分推定の精度向上につながると考えている． 
 マイクロ波散乱モデルの改良 
本アルゴリズムで使用しているモデルは非常に単純な均一な粒径を持つ土壌粒子が半無
限に埋め込まれている媒体を想定し，土壌水分も粒子として扱っている．また本アルゴリズ
ムの適用範囲を広げるために植生の影響を考慮することは避けては通れない．そのため
様々な状況への適用や精度向上を図るために最新の研究成果を取り込み，改良を進めるこ
とが必要と考えている．  
 土壌水分マップ利用に向けた取り組み 
土壌水分マップの実際の利用に向けては，本アルゴリズムから提供できる土壌水分の推
定精度や各画素の土地被覆による適用可否などを明確にする必要があるため，それらの情
報の取り扱いについても検討を進める必要がある．そして応用分野へのデータ提供を進め
たいと考えている． 
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 今後の展望 
SAR は空間分解能が 10m程度と非常に高分解能で，昼夜関係無く雲にも影響されずに観
測できる．そして，土壌水分の応答性が高いため広域詳細の土壌水分分布を把握する手段と
して期待されており，1980 年代から多くの取り組みがなされてきた．1992 年に世界初の L
バンド SAR である JERS-1/SAR（1992 年 2 月～1998 年 10 月）が宇宙開発事業団によって
打ち上げられ，それまでの C バンド SAR にくらべ植生の影響が少ない地表面情報が得られ
るようになった．そして，2006 年 1 月に世界初の L バンドの多偏波 SAR である
ALOS/PALSAR（2006 年 1 月～2011 年 5 月）が宇宙航空研究開発機構によって打ち上げら
れた．そして，後継の ALOS2/PALSAR2 が 2014 年 5 月 24 日に打ち上げられ順調に運用さ
れている． 
多偏波 SAR で取得されるデータは既往の単偏波にくらべ情報量が非常に多く，土壌水分
推定におけるパラメータの扱いにおいて非常に有効であった．本アルゴリズムにおいても，
この多偏波データを利用することで地表面粗度や土壌パラメータを定量的に扱えるように
なり，その結果として土壌水分推定が可能となった．そして，これまで困難であった単偏波
データからの土壌水分推定を，多偏波データから同時推定できる地表面粗度パラメータを
適用することにより実現することができた．この多偏波と単偏波をともに活用する本アル
ゴリズムは，様々な用途で利用され多偏波観測だけに限定できない現在の SAR 運用におい
て非常に有効な手法であると考えている．衛星搭載型 SAR は今後さらに技術開発が進めら
れ将来的には多偏波＋αで観測幅が非常に広くなり，観測頻度も高くなることで，気象や水
文，農業，災害監視などさらに活用されていくと考えられる．そして，水文分野においても
リアルタイムの高分解グリッドによる陸面同化解析などさらに高度な利用が進められてい
くと考えられる． 
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らこれまでの長期間にわたり研究環境を与えて下さるとともに常に道筋を正して頂いたご
指導に心より感謝申し上げます．小池教授の研究に対する熱意と目的実現のための献身的
な行動力，科学技術による世界への貢献を推し進める姿を間近に感じられたのは，人生にお
ける財産となっています． 
審査委員の西村教授には，衛星リモートセンシングで土壌を扱う上でのご助言と，農業適
用に向けたご指摘とご提案を頂きました．田島教授には，リモートセンシングによる土壌水
分を実際に使用する視点から，本アルゴリズムのあり方についてご意見を頂きました．平林
准教授には，本論文をより良いものに仕上げるためのご意見，そして見逃していた細かい点
まで推敲して頂き，本当に有り難く思っております．竹内准教授には，アルゴリズムの信頼
度の重要性と社会実装を見据えた衛星リモートセンシング研究の在り方について貴重なご
意見を頂きました．沖准教授には，本アルゴリズムの役割について，実務の視点に基づく貴
重なご意見を頂きました． 
そして，広島大学 開發一郎 教授には，土壌水分の現地検証についてご助言を頂き，また
度あるごと激励のお声掛けを頂きました．筑波大学 浅沼順 教授には，2014 年に筑波大学 
研究員として赴任してからも充実した研究環境を与えて頂き，心より感謝しております． 
本論文の研究対象地域であるカンボジアでのプロジェクトは 2009 年から始まり，メンバ
ーの東京大学 河川/流域環境研究室 辻本久美子 助教，玉川勝典 研究員とともに現地をま
わり，多くのサポートを頂きました．そして，プロジェクトを遂行する中での現地での意見
交換は非常に貴重なものになり，特にこのプロジェクトを支えた辻本助教のリーダーシッ
プには感銘を受けました．そして太田哲 研究員にはデータ処理と解析の肝となるプログラ
ミングや計算機環境のサポートを頂きました．カンボジア現地のカウンターパートである
水資源気象省(MOWRAM) 気象局の So Im Monichoth 氏をはじめ，Sameng 氏，Sotha 氏，
Theara 氏の現場サポートなくしてはこの研究自体が存在しないとも言えるほど多大な支援
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を頂きました．現場では 1970 年代に彼らが実際に体験した辛い経験を耳にする機会もあり
ましたが，そんな彼らが未来に大きな希望を持って取り組んでいる様子には心揺さぶられ
るものがあり，人生においても非常に貴重な経験となりました． 
また，宇宙航空研究開発機構 地球観測研究センター(JAXA/EORC) 田殿武雄 主任研究員
には，ALOS/PALSAR のデータ取得と処理について何度もご相談させて頂き，また本研究の
ベースを形作ったご経験からご助言と激励を頂きました．リモートセンシング技術センタ
ー 藤井秀幸氏と JAXA/EORC 筒井浩行氏にも様々な面で相談させて頂き，研究を進める糧
となりました． 
研究を進めるにおいて事務的な支援が非常に重要であるということも，ここで学んだ一
つです．東京大学 河川/流域環境研究室の合田昭子氏，藤田智子氏，池谷由美子氏，加納玲
子氏，長谷川泉氏にこの場を借りて深くお礼申し上げます． 
 
1997 年からの長岡技術科学大学 小池研究室での 3 年間を経て，それまで地方の会社員で
あった私には海外での研究活動と博士論文いうのは想像できるものではありませんでした．
はじめは途方もない世界に飛び込んでしまったという思いでしたが，世界の最前線で活躍
する小池教授と諸先生方，研究者の方々の背中を追いかけ，これまでお会いした多くの方々，
その皆様一人ひとりに学ばせて頂けたことに感謝しております．そして，小池教授はじめ長
岡技術科学大学から始まるご縁によって多くが支えられてきたことに感謝したいと思いま
す． 
 
最後に私事になりますが，会社員から大学の研究職への転職を後押しし，これまで支えて
くれた妻と，元気をくれた 2 人の子供たちにもここに記して感謝の気持ちとして贈りたい
と思います． 
 
2017 年 2 月 会田健太郎 
 
